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アジア熱帯域において夏季モンスーン期間中に顕著に見 られ る季節 内変動 と 日変化にっ
いて解析を行 った。
季節 内変動にっいてはバ ングラデ シュでの降雨変動を中心に調べた。1995年のモンスー
ン期には20日程度の降雨変動が卓越し、この変動は 、総観規模 スケールのモ ンスーン活
動のいわゆる10-20日変動に対応 していた。バングラデ シュでのモンスーン活動は、従来
よ りイン ドにおいて研 究例の多い10-20。N付近の活動 とは逆位相になる。総観規模 の対流
活動は、850hPaのモンスーン トラフ南側の南西風領域で最 も活発であるので 、モンスー
ン トラフが ヒマ ラヤ 山麓まで北上した時にその南に位置す るバングラデ シュでは降水量が
増加す る。またバングラデ シュは東側 と北側に 山岳を有す ることか ら、この南西風の強化
は地形の影響に よって局地的な対流活動を活発化す る。特に北部のシ ロン高地付近では、
深夜か ら早朝にかけて発達す る局地的な対流活動が見 られ 、バ ングラデ シュ北部の多降水
量 と密接に関連 してい ることが明 らかになった。1995年のバ ングラデ シュでの降雨変動
は、20日程 度の周期でベ ンガル湾を北上す る活発な対流活動を伴 った強い南西風領域の到
達 と、到達後の南西風 と地形による局地的な対流活動強化 とい う2つの観点か ら解釈す る
こ とができ る。
日変化については、アジア熱帯域での包括的な気候学的特性を明らかにす るために、高
い時間空間分解能を持つ気象衛星デ ータによる対流活動の解析 と、アジア熱帯域4ヶ 国の
降水量データの解析 を同時に行った。 日変化パターンの空間分布を示す 際にこれ まで多 く
の研究で用い られて きた 日変化第一調和成分の極大時刻は、対流活動の非正弦 曲線的な 日
変化 に起因して、実際の極大時刻 よりも2、3時間ずれ ることが示 された。それ故、本研
究では第一調和成分を使わず、実際の極大、極小の時刻を用いて 日変化のパ ターンを調べ
た。陸上の降水量の 日変化には 、午後 ・夕方あるいは深夜 ・早朝に極大を持つ2つ のパ ター
ンが存在す る。深夜 ・早朝に極大を示す観測点は、山岳風上地域 、…盆地 ・谷状地域及び海
岸地域に限定的に見られ 、午後 ・夕方に極大を示す観測点に比べてその数は少ないが 、降
水量は数倍多い。そのために、地域全体(4ヶ国全体)で の降水量の 日変化は、5時 と16
時に同等な2つ の極大を示す。
夏季モンスーン期間中のアジア熱帯域での降水量は 、卓越す る南か ら西よ りのモンスー
ンの影響を受けて 、山岳風上地域で多 く、風下領域で少ない とい う地形に強 く依存した分
布を示 し、一般にこの降雨分布は、湿潤な下層モ ンスーンの山岳による収束及び強制上昇
とい う観点か ら解釈 され る。本論文では 、降水量の多いそのよ うな山岳風上地域において、
降水量が深夜か ら早朝に極大 とな り、 日平均値か らの偏差が数10%から時に100%を越え
るよ うな 日変化が見 られ ることを明 らかにした。この よ うな 日変化は 、地形 自体による下
層風の強制上昇 とい う観点か らだけでは説明ができず、降水量が地形に起因す る局地循環
に影響 されてい るこ とを強 く示唆す るものである。 この結果は、高い時間空間分解能(1
時間間隔、0.2。×0.2。格子)を 持つ気象衛星デー タや 、複数の国か ら得 られた1時 間あ る
いは3時 間降水量デー タを同時に解析す ることによって、アジア熱帯域では初めて包括的
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1.1夏 季 モ ン スー ン地 域 の 雲 量や 降 雨 に影 響 す る総 観 規 模 の 循 環 の 主 な特 徴
(JohnsonandHouze,1987より)。6-9月の 降水 量 が1,000mmを越 え る
100。E以西 の陸 上域 に斜 線 を施 す。'B'はバ ング ラデ シ ュの位 置 を示す 。2
2.1(a)バ ン グ ラデ シ ュの32地 点 のデ ー タ に基 づ く6-9.月の 平 均 降 水 量 分
布[mm/4months](1948-91年)(HussainandSultana,1996より)。(b)
イ ン ドの306地点 のデ ー タに 基づ く6-9月の平均 降水 量分布[cm/4months]
(1871-1990年)(PantandRupaKuma■,1997より)。5
2.2バ ング ラデ シュ気象 局観 測 点(丸 印)及 び 雨量計観 測点(四 角 印)。図 中の
各番 号 は 付録 の 表A1中 の番 号 に 一 致す る。 明、暗 の 陰影 は それ ぞれ 標 高
が200m及 び1,000m以上の 地域 を示 す。6
2.3BMDの29地 点 と雨量計7地 点のデ ー タに 基づ く1995年6.9月の総 降水量
(mm)。7
2.4(a)20地 点 の 日降水 量 を基 に 定義 され た バ ン グ ラデ シ ュ国 内 平均 日降水
量ABDR(A11-BangladeshDailyRainfall)。実線 は22節 で 説 明 され た30
年 平 均年 変化 を示 す。(b)30年平均年 変化か らのABDRの 偏 差。30年 平
均 年 変化 に対 す るパー セ ン トで表 示 した。 図 中 、A及 びBは 降雨活 動 の活
動 期 と休 止期 を示 す。g
2.5FFT(FastFourierTransfbrm)で求 めた国 内平均 日降水量ABDRの パ ワー
スペ ク トル 密度(実 線)。 波線 は 、ABDRか ら30年 平均 年変 化 を 引いた 後
に 求 めた もの 。10
2.6バ ン グ ラデ シ ュで の 降水 量 を基に 定義 され た(a)活 動期 と(b)休 止 期 に
お け る、850hPaの等 圧 面 高度(m)と 風(m/s)、及 び 乃B(K)の コン
ポ ジ ッ ト.GMSの 観測 範 囲の 限界か ら 鞠B分 布 は80。E以東 のみで 表示 さ
れ 、明 、暗 の 陰影 が260K及 び240K以 下 の領 域 を示 す。 太 い 点線 は モ ン
スー ン トラフの位 置 を示す。11
2.7ダ ッカに おけ る(a)活 動 期 と(b)休 止期 の 地上及 び 高層 の平 均風 。12
2.86月1日 か ら9月30目 まで の122日間 にお け る、国内平均 日降水 量ABDR
と(a)850hPa等圧 面 高度 、(b)850hPa東西風 、及び(c)850hPa南北 風
との 相 関係 数 の空 間分布 。(a)では負 の相 関係数 の領 域 に 、(b)と(c)で
は正 の領 域 に 陰影が 付 けて あ る。13
2.91995年6月16-17日に観測 され た メソ擾 乱 。(a)乃3B(K)の 分 布 。 コン
1V
ターは245Kか ら10K間 隔。(b)地上風(m/s)の 分布 。21時の太 点線は 地
上風 の不連 続線(収 束線)を 示す。(c)地上 の相 当温位(K)の 分布 。 コン
ター は4K毎 。(d)3時 間 降水 量分布 。 コン ター は10mm毎 で0.1mm/3hr
以上 の 降 雨の あ った領 域 に 陰影 を付 けた 。15
2.10850hPa面上の モ ン ス ー ン トラフ軸 に相 対 的 な7冶Bと850hPa東 西風 のモ
ン スー ン期 間平 均分 布 。90。E上での850hPa面上 の最 低等 圧 面高 度 を東 西
に伸び るモ ン スー ン トラ フの軸 と定義 し、 この軸 に 対す る90。E上の 乃 β
(実線)と850hPa東 西風(破 線)の 南 北分布 を示 した 。16
2.1190。E,22.50Nを基準 点 とした 、東西風 の20日 変 動の 時間 ラグ相 関 。ラグ 日
数 一12日か ら+9日 ま で3日 毎 の分布 を示 す。 コン ター 間 隔は0.15で、正 の
相 関領域 を陰影 で 示す 。18
2.1285-95。E間で 平均 した(a)窃 β及び(b)東 西 風 の20日 変 動 の 時 間緯 度
断 面。(a)で は負 の値 を 陰影 で表 し 、コン ター 間 隔は5Kで あ る。(b)で
は 正 の値 を 陰影 で 表 し 、 コン ター 間 隔は1m/sで あ る。バ ング ラデ シ ュは
21-26。N(破線で 表示)に 位 置す る。(c)国内平均 日降水 量ABDRの20目
変動 。19
2.131995年6月7日一6月22日 と6月25日 一7月11日の 、88-930Eで平 均 され
た3時 間毎 の 恥Bの 時 間緯 度断 面。 コン ター 間隔 は10Kで260K以 下 の領
域 のみ表 示 。20
3.1(a)1995年6-8月平均 のバ ング ラデ シ ュ シー レ ッ ト(シ ャジ ャ ラル 大 学)で
の1時 間 降水 量。(b)同じ降 水 量 を3時 間 降水 量で 表 した もの。(c)(a)と
(b)から定義 され る 日変 化。 実線 は(a)に対す る3時 間移 動 平均 を表 し、破
線 は(b)をスプ ラ イン 内挿 して得 られ た1時 間降水 量。(d)日変 化 の評価 に
使 われ るパ ラ メー タ。25
3.2(a)1996-97年6-8.月の タ イ36地 点 での3時 間降水 量 と7カB(1.R1)の関係 。
恥B(IR1)の値 は3時 間の 中で最 も低 い値 を用 いた。(b)△7おβ(=鞘 β(IR1)一
恥B(レ7y))と3時間 降水量 の 関係 。(c)2冶β(m1)と △乃3Bと の 関係 。(d)
様 々 な しき い値 以 下 の 鞠B(1R1)(破線)及 び △7冶B(実 線)の 出現頻 度
と地上 降水 量 との相 関。1996-97年6-8月の184日の期 間 にお いて 、各観 測
点 を含 む0.2。×0.2。格子 上 で の、様 々な しき い値 以 下 の 恥B(IR1)、△乃B
の 出現 頻度 とそ の観 測 点で の平 均 日降水 量 とを比較 した。26
3.31996-99年6.8月の期 間 中 、各10×1。格 子 にお いて △7労B≦3Kの 出現 頻度
が(a)極 大 、(b)極 小 に な る時刻 。 この 時刻 は 、1。×1。に含 まれ る25個
の0.2。×02。格 子値 を 平均 した 日変化 か ら求 め られ た。ベ ク トル の 向き は
出現頻 度が(a)極 大 、(b)極小に な る時刻 を示 し 、北 、東 、南 、西 の方角
は それ ぞれ00時(地 方 時)、06時 、12時、18時 を示 す。ベ ク トル の長 さ
は 、 それ ら極 大 値 、極 小値 の 日平均 出現 頻 度か らの偏 差 を示 す。 明 、暗 の
陰影 はそれ ぞれOm、1,000m以上 の標 高 を示す。29
3.480-1200E、0.30。Nの解 析 領域 に含 まれ る陸 上13,804格子 、海 上16,196格
子 のそれ ぞれ に つい て の △恥B≦31(の平均 出現頻 度 の 日変化 。実線 、破 線
は それ ぞれ 陸上 、海 上 の 日変化 を表す。30
V
3,5各時刻に △7冶B≦3κの出現頻度が極大(実 線)、極小(破 線)に なる格子




少を示す極値 として定義 した。 この第二極大値は海上全体の43%の格子で




3.9(a)各時刻に降水量の極大(実 線)、極小(破 線)を 示す観測点の数。(b)
各観測点の降水量の極大時刻(横 軸)と6-8月平均 日降水量(縦 軸)の 関
係。実線 は各時刻に極大を持つ観測点の平均 日降水量を示す。34
3.10(a)バング ラデシュの31観測点におけ る6-8月の平均 日降水量。 円の面積
が 降水量を表す。地図中の等高線は200mから400mの間隔で描かれ てい
る。(b)降水量が極大 とな る時刻。図3.3と同様に、ベク トルで極大時刻を
示す。ただ し、この図では 日平均時間降水 量か らの偏差をベ ク トルの長 さ
ではな く円の面積で表 している。 図中のアル ファベ ッ トで示 され る地域 は





現頻度が極大になる時刻 とその極大値の 日平均出現頻度か らの偏差を図3.3
と同様なベ ク トル形式で示す。太実線は海岸線 を示し、細実線は1,000m、
3,000mの等高線 、破線は国境を示す。00時か ら12時の間に極大が見 られ
る地域に陰影が付 けてある。37
3.13タイの36観測点における6.8月の平均 日降水量。表示は図3.10と同じ。た
だ し、(b)には第一極大時刻だけでな く、第二極大時刻 も表示 してある。38




じ。マレーシアの地方標準時はグ リニッジ標 準時(GMT)+8時 であるが 、
これ はボルネオ 島東部 を通 る120。Eの経線の地方時に相 当す る。従って 、






3.18(a)陸上で 、対 流活動 が17DIT士2hoursに極大 にな る地域。(b)同、04ET
±2hours。(c)海上で 、対 流活 動 が14LT土2hoursに極 大 に な る地域 。
(d)同、07Lr±2hours。これ らの 中央 の 時刻 は 図3.5に見 られ る陸 上及
び 海 上で の極 大 時刻 で あ る。 細実 線 は500mと2,000mの等 高線 を示す。45
vii
第1章 序論
熱帯域の対流活動や降雨に伴 うエネル ギー ・水循環は、熱帯のみ ならず、地球全体の気
象現象 、長期的な気候変動に大きな影響を与えている。また、そのよ うな気象 ・気候学的
重要性以外に、熱帯域各国の水資源 問題 、洪水 、豪雨、干ばつ等の 自然災害 とも密接に関
係 し、水文学や防災の観 点か らも非常に重要な大気現象である。
アジア熱帯域は 、他の熱帯域 と比べて南北の海 陸コン トラス トが強 く、また対流圏中層
にまで達す るチベ ッ ト高原が存在す ることか ら、その地形特性上、地球で最 も顕著なモ ン
スーンが卓越す る(図1.1)。夏季モンスーン期間中、アジア熱帯域の対流圏下層では、平
均して5-10m/s程の西～南西の風が卓越 し、南西モンスーン(Southwestmonsoon)と呼
ばれ る。この期間 、熱赤道はパキスタン中部か らバ ングラデ シュ付近に向か って 、ヒマラ
ヤ山脈 とほぼ平行に北西一南東方向に伸びてお り、対流圏下層での低圧帯に対応 している。
一般に 、この低圧帯はモンスーン トラフ(MonsoonTrough)と呼ばれ 、この トラフの北
側の対流圏下層の風は南東風になっている。一方対流圏上層では、チベ ット高原南部を中
心に高気圧性に吹 き出す平均10-15m/s程の東～北東風が卓越す る。
モンスーンの 「入 り」や 「明け」には、降水量、風 向風速、温度等を用いた様々な定義
の仕方があ るが(e,g.,TaoandChen,1987;AhmedandKarmakar,1993)、一般には、モ
ンスーンの 「入 り」は、インドシナ半島付近で5月 中旬頃に始ま り、北西方向に進んで6




界でも有数 の豪雨地域 を形成 している。中で も、バングラデ シュ国境に近いイン ドのチェ
ラプンジは世界最大年降水量(26,461mm,1860年8月一61年7月)の記録地 として知 られ
る(吉野,1973)。
モンスーン期 の多量の降雨は豊 富な水資源を供給す ると同時に、時に自然災害を引き起
こす。南アジアの多雨国の一つであるバングラデシュ(図1.1中の'B')では、局地的な降雨




モンスーン期の降雨に伴 う洪水は、同国の経済発展を著 しく妨げてお り、早急な対策を
必要 としている。こ うした 中で、1995-1997年に 日本国際協力事業団(JICA)の支援の下
で 、洪水 災害の軽減 を目的 としたJapan-BangladeshJointStudyProjectが行われた。バ
ングラデ シュでは気象局(BangladeshMeteorologicalDepartment)以外、大学を含めて、
気象を扱 う研究機 関、施設がな く、頻発す る洪水災害にも関わ らず、これ まで ほとんど気
1
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象学的な研究が なされていないのが現状であった。第2章 で述べ られ る内容は、このプ ロ
ジェク トの下で入手 したバ ング ラデ シュで の降水量デ ータを基 に行 った 、1995年のモン
スーン期 についての解析である。 ここでは 、利用できる降水量データの期間が1年 分 と限
られていることか ら、事例解析的ではあるが、これまでの南アジア(特 にイン ド)で の研
究結果を考慮に入れつつ、モンスーン活動の季節 内変動 とバングラデ シュでの降雨の関係
について 明 らかにした。第2章 の内容は、Ohsawaε惚 乙(1999,投稿)(参考論文1)に 基
づ いている。
バング ラデ シュで の降雨変動に関す る解析の 中で、筆者 らは 、特 に降水量の多い地域
で、深夜か ら早朝にかけて極大 となるよ うな特徴的な 日変化 を見い出した(Hayashie孟α乙,
'1gg7)
。また筆者は 、対流活動 ・降水量の 日変化に関す る研究 を目的 として 、1997-98年に
タイで行われたGAME-Tropics(GEWEXAsianMonsoonExperiment)に参加 したが、
そ のゾンデ強化観測地点であ るノンカイ(102043'E、17052'N)において も、深夜 ・早朝
に降水量が極大になる 日変化が観測 された。陸上域では 、日中の太陽放射加熱による大気
境界層 内の成層の不安定化に より、午後か ら夕方に降水量の極大が見 られ るのが一般的で
あ り、陸上域での このよ うな深夜 ・早朝に極大 となる 日変化はその メカニズムの観点か ら
も非常に興味深い現象である。ただ し、上で述べた 日変化は非常に限定された地域で見い
出され た現象であることか ら、まずは、熱帯域での 日変化特性 を包括的に把握 し、その中
での位置付けを明確にす る必要がある。こ うして、第3章 ではアジア熱帯域 におけ る降雨
2
とその降雨に直接関係す る対流活動にっいて の 日変化特 性を気候学的な観点か ら明らかに
した。第3章 の内容は、Ohsawaeオα乙(1999,投稿)(参考論文2)に 基づいている。
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第2章 モ ンスー ン活動の 季節 内変動 一バ ン
グ ラデ シ ュを中心 として一
2.1研 究 背 景
バ ン グ ラデ シ ュは 、ガ ン ジス川 、ブ ラマプ トラ川 、 メグナ川 の3大 河 川が 形成 す る広 大
なデ ル タ地帯 に位 置 し、国土全体 の50%が 標 高8m以 下の非常 に低 い平 野か らな る。夏季
モ ン スー ンの 「入 り」は6月 の始 めに 南東部 で始 ま り、6月 中旬 まで には 全域が モ ンスー ン
期 に入 る。モ ン スー ンの 「明け 」は9月 下旬 に北 西部で 始 ま り、10月中旬 まで には 全域で
モ ン ス ー ンが 明 け る(AhmedandKamakar,1993)。こ の6月 か ら9.月ま で の約4ヶ 月 の
モ ン スー ン期 間 中に年 間降水 量の 約70%が 集 中 し、4ヶ月 間の 総降 水 量は1,000-3,000mm
で あ る(図2.1a)。北東 部 のシ ロン高地 南 側 とベ ンガル 湾 沿岸 で最 も降水 量が 多 く、中西
部 で最 小 とな る。
バ ン グ ラデ シ ュで は 、これ まで 、モ ン ス ー ン期 の 降水 量分 布 や 統 計 的 な 降 雨特 性 に 関
す る研 究 は 比較 的数 多 く行 われ て きて い る一 方 で(e.g.,Matsumoto,1988;Hussainand
Sultana,1996;Ka■makarandKhatun,1996;Matsumotoε舌α乙,1996)、降 雨 を もた らす
大 気擾 乱 そ の もの に 関す る研 究は ほ とん ど行 われ て い ないのが 現状 で あ る。そ の点 、隣 国
のイ ン ドで は古 くか ら熱 帯気 象に 関す る研 究が 行 われ てお り、バ ング ラデ シュで の気 象 を
考 え る上で 大 い に参 考に な る。
イン ドで は西 岸 に沿 うガ ー ツ 山脈 西側 と20-22。N付近 の 中東 部 、そ してバ ング ラデ シュ
に隣接 す る北 東部 ア ッサ ム 地方で 特 に 降水 量が 多 く、6-9月のモ ン スー ン期 間 中の降水 量
は1,200mmを越 え る(図2.1b)。西岸 地 方や ア ッサ ム地方 で は下 層風 に直 交す る地形 の
影 響で 降水 量が 多 くな るが 、中東部 の 多降 水量 は 、主に 、ベ ンガル 湾 最 奥部 で発 生 し、モ
ンスー ン トラフ に沿 って 西 北西進す るモ ンスー ン低気 圧(Monsoondepression)によるも
ので あ る(θ.9.,Wbbster,1987)。地上 風速 が8-16m/sのもの をモ ン スー ン低気 圧 ・16m/s
以 上 の もの をサ イ ク ロニ ック ・ス トー ム(Cyclonicstorm)と呼 ぶが 、6-9月の発 生 数 は
モ ン スー ン低 気圧 クラス の方が2-5倍程 多い(Rao,1976)。両 クラス を合 わせ た発 生数 は1
シー ズ ン(6-9月)に4-10個程 度で あ る(PantandRupaKumar,1997)。
イ ン ドでは 古 くか ら、モ ン スーン期 間 中に降 雨の 多い期 間(Activemonsoonperiod;活
動 期)と 少 な い期 間(Breakmonsoonperiod;休止期)が 数 十 日周期 で現 れ・るこ とが知 ら
れ て い る。活 動期 に は10-20。N付近 で西 風が 強 ま り、西岸 のガ ー ツ 山脈 付 近で 地形 性 の降
雨が増 加 す る一 方で 、20。N付近 で低 気圧 性 シア ーが 強ま りモ ン スーン トラ フが 強化 され ・
時にモ ンスー ン低 気圧 が発 生す る(HartmamandMichelsen,1989)。この期 間 、イ ン ド中
部 で は ほぼ 全域 的 に 降水量 の増加 が 見 られ る。 これ に対 して 、10-20。N付近で 西 風が 弱 ま
り、20。N付近 の モ ン スー ン トラ フが 消 滅 す る と(あ るいは ヒマ ラヤ 山麓 付 近 まで 北 上す
る と)、 ヒマ ラヤ 山麓や イン ド半島最 南 端付 近 を 除いて 全 域的 に 降水 量が 減 少 す る。 この
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図2,1:(a)バ ン グ ラデ シュ の32地 点 の デ ー タ に 基 づ く6-9月 の 平 均 降 水 量 分
布[mm/4months](1948-91年)(HussainandSultana,1996より)。(b)イ ン ドの306
地点 のデ ー タに基づ く6-9月の平 均降水 量分布[cm/4monthsl(1871-1990年)(Pantand
RupaKumar,1997より)。
活 動期 、休 止期 の 出現 は 、総観 規模 の雲 域 、気圧 場 、循 環 場 の北進 に 関係 して い る(e.g.
M.Murakami,1976;T.Murakami,1976;Alexandereオα乙,1978;Yasunari,1979;Sikka
andGadgil;1980)。
モ ン ス ー ン活 動 の 季節 内 変動 の周 期 に 関 して は 、これ ま でに 多 くの議 論 が な され て き
て い るが 、近 年 は 、10-20日と30-60(40-50)日の2つ の周 期 帯の変 動が 卓越 す る と言 わ
れ て い る。 前者 に 関 して は 、M.Murakami(1976)、KrishnamurtiandBhalme(1976)、
KrishnamurtiandArdanuy(1980)、Chena皿dChen(1993)等の研 究が あ り、後 者 に 関
しては 、SikkaandGadgil(1980)、Yasunaエi(1981)、HartmannandMiche狛en(1989)、
MaddenandJulian(1994)等の研 究が あ る。HartmannandMichelsen(1989)はイン ドの
3700地点 の70年 分 の スペ ク トル 解析 を行 い 、ほぼ 全域 的 に40-50日変 動が 卓越 す る一方
で 、15日程 度 の周 期 は 、40-50日変動 の比 較 的弱 い北 部 の ヒマ ラヤ 山脈 に 近い 地域 に 限っ
て見 られ るこ とを示 して い る。
これ らの研 究 を踏 まえ て 、バ ング ラデ シュは 、モ ン スーン 低気圧 の 平均 的な 通 り道 の 北
側 に位 置 す るこ と、 ヒマ ラヤ 山麓 に近 い21-26。Nに位 置 して い るこ と、また 下層 の平均風
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図2.2:バングラデ シュ気象局観測点(丸 印)及 び 雨量計観測点(四 角印)。図中の各番号
は付録の表A1中 の番号に一致す る。明、暗の陰影はそれぞれ標高が200m及び1,000m以
上の地域を示す。
考 えられ る。そこで本研究では、バング ラデ シュの降水量を基準にして活動期、休止期を
定義し、総観規模 のモンスーン活動 との関係を調べた。バングラデ シュでの利用できる降
水量デ ータが1995年の1年 に限 られてはい るが、本研究では、これ まで研究例が少ない、
総観規模 のモンスーン活動の季節 内変動 と局地的な規模 の降水イベン トとの関係にまで踏
み込んで解析 を行 った。
2.2デ ー タ
本研究で用いたデー タは 、(1)地上観測デー タ、(2)JICAプロジェク ト期間中に設置
され た雨量計デ ータ、(3)高層観測デ ータ、(4)客観解析デー タ、(5)気象衛星デー タで
ある。1995年6月1日か ら9月30日までの4ヶ.月間の各デ ータについて解析 を行った。こ
れ らのデ ータの詳細 については以下に示す。
1.地上観測デ ータは 、バングラデシュ気象局(BMD)23観測点で3時 間間隔で計測 さ
れたデー タで 、要素は降水量、地上気圧 、風向 ・風速 、気温 、相対湿度である。総降
水量分布の解析には、これ ら23地点とは別の6地 点の月降水量のデー タも用いた。ま




デー タを用 いて以下の ように求めた。まず20地点(付 録の表A1参 照)の30年 平均
月降水量を平均 し、それ を各月の 日数で割 った値 をその月の中央 日(各月15日)の
30年平均 日降水 量と定義した。そ して1年 の 中のこれ らの12個の値をスプ ライン補
間す ることに より365日の 日降水量を求め、これをバングラデシュ全体の気候学的な
降水量の年変化(以 後、30年平均年変化 と表記す る)と した。
2.JICAプロジェク トの期間中、7つの転倒マス式雨量計がダ ッカ及び北東部のシレット
地方に設置 された。これ らの雨量計の位置は図2.2中の四角印で示 され る。雨量計の
オ リジナルデータは0.5mm降水量の発生 時刻であるが 、このデータか ら3時 間降水
量を計算 し、BMDの デ ータと同様に扱 った。
3.ダッカはバング ラデシュで唯一のレー ウィンゾンデ観測点であ り、1日1回 、00UTC
(06LST)に観測が行われ る。地表か ら100hPaまで11層の指定面でデータが得 られ 、
要素は等圧面高度、風向 ・風速 、気温、相対湿度である。レー ウィンゾンデ観測以外
に風向 ・風速だけを計 るパイロットバルーン観測が6時 間間隔で行われてお り、2.5.2
節では このデ ータも参考にした。




5.客観 解析データは ヨー ロッパ中期予報セ ンター(ECMWF)の2.5。×2.50格子のBasic
DataSetを用いた。
2.31995年 の モ ン ス ー ン 期 間 中 の 降 雨 の 概 要
2.3.1総降水 量分 布
図2.3は、BMDの29地 点と雨量計7地 点のデータに基づ いた、1995年の6月 か ら9月
の総降水量を示す。2,000mmを越える多降水域が北部 と南東部に見られ る。北東部では、
シ ロン高地に向か って降水量が急激に増加 してお り、最北の観測点ジャフロン(図2.2中
の'B')で国内最大の5,713mmを観測した。この値は、南に20km程の所 にあるネ トロバ
オール(図2,2中の'E')の降水量3,398mmの約1.7倍に相 当する。両観測点の標高差は
高々数10m程度であ り、北側(風 下側)に 位置す るシロン高地の地形的な影響の大きさを
はっき りと示 している。南東部のベ ンガル湾沿いの地点では、ガンジス川河 口付近と南端
部 のテ クナフ(図2.2中の'23')で降水量の極大が見 られ る。これに対して国土中央部か
ら西部にかけての一帯は1,200mm以下の値を示 し、降水量は比較的少ない。 これ らの降
雨分布の特徴は平年の降雨分布(図2.1a)とほぼ同 じで ある。
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図2.3:BMDの29地点 と雨量計7地 点のデータに基づ く1995年6-9月の総降水量(mm)。
2.3.2時間変 動
1995年のモンスー ン期間中のバ ングラデ シュ全体の降水変動を調べ るた めに、バング
ラデ シュ国内平均 日降水量ABDR(All-BangladeshDailyRain飴11)を定義 した。この降
水量は 、空間的には国内20地点(付 録の表A1参 照)の 日降水量を平均 し、時間的には3
日の移動平均をとることに よって求められた。移動平均の3日 とい う値は、各地点の降水
量の時間ラグ相 関を計算 した結果 、バングラデシュの南東部 と北西部の降水変動に、3日
程の時間差が見 られ たことに基づいてい る。
図2.4に国内平均 日降水 量の時系列を示す。図2.4a中の実線は 、2.2節で説明した降水
量の30年平均年変化を示 し、国内平均 日降水量の、この30年平均年変化か らの偏差を図
2.4bに示す。30年平均年変化は6月 に急な増加を示した後 、7月上旬に極大 とな り9月に
かけて徐 々に減少す る。 これに対 し、国内平均 日降水量の方は大きな季節 内変動 を示 し、
6月中旬 、7月上旬、8月中旬 、9月下旬頃には降水量の増加が見られ る一方で 、6月下旬、
8月上旬、下旬 、9月 中旬には 降水量が極端に少 ない期間が見 られ る。
この よ うな降雨活 動の顕著な活動期 と休止期の出現にはあ る程度の周期性が見られ る。
図2.5にFFT(FastFourierTransfbrm)を用いてこの国内平均 日降水量時系列の周期性を
調べた結果を示す。約20日の周期にピークが見 られ 、10数日か ら20日程度の周期性が卓
越 していることがわか る。 この結果は、イン ドの降水量のスペ ク トル解析か ら指摘 されて




























図2.4:(a)20地点 の 日降水 量 を基に 定義 され たバ ン グ ラデ シ ュ国内平均 日降水 量ABDR
(All-BangladeshDailyRainfan)。実線 は2.2節で説 明 され た30年 平均年 変化 を示す。(b)
30年平 均年 変化 か らのABDRの 偏 差。30年 平均 年 変化 に対 す るパ ーセ ン トで 表 示 した。
図 中 、A及 びBは 降 雨活 動 の活動 期 と休 止期 を示 す。
andBhalme,1976;Yasunari,1981)。そ の一方 で 、イ ン ドの大 部分 で 卓越す る30-60日変
動 に相 当す るピー クは この 図では 顕著 に は見 られ な い.HartmannandMichelsen(1989)
は 、 イン ドで の70年 間の 降水 量デ ー タ を スペ ク トル 解析 した 結果 、北部 の ヒマ ラヤ 山麓
に 沿 った 地域 で は40-50日変 動 は弱 く、準2週 間変 動が 支 配 的で あ るこ とを示 して い る。
ま た イ ン ドの20年 間 の5日 降水 量デ ー タを用 い たKripalan五e孟αH1995)の解析 結 果か
らも 、イ ン ド北東 部に お いて は10-20日変 動の 方が30-60日変動 に比べ て 大 きな分散 を示
す こ とが 示 唆 され る。 南 ア ジア の 中で も比較 的緯 度 が 高い(21-260N)バング ラデ シ ュで
は 、上記 の研 究で 示 され た イン ドの北 部や 北東部 の 降水 変動 に比 較 的近い 周期 変動が 見 ら
れ る と推 測 され 、図2.5で示 され る20日 程度 の周期 性は 、この 推測 に矛盾 しない もので あ



























ク トル密度(実 線)。波線は 、ABDRから30年平均年変化を引いた後に求めたもの。
2.4モ ン ス ー ン 活 動 の 活 動 期 と 休 止 期
この節では、図2.4に見 られ る降雨活動の活発な期 間と休止期 間について 、総観規模の
モンスーン活動の コンポジ ット解析を行い両期間の違いを調べた。コンポジッ トされ るそ
れぞれの期 間の選択には、図2.4bに示 され る国内平均 日降水量の30年平均年変化か らの
偏差に関して、以下の基準を用いた。
・偏差が50%以 上(50%以下)の 日が3目 以上連続す る期間を活動期(休 止期)と
する。
この基準によ り4つ の活動期(19日)と4つ の休止期(27日)が 選択 された。これ ら
の期間は図2.4中の期間A(活 動期)及 びB(休 止期)で 示 され る。
図2.6に活動期 と休止期それぞれの期間についての850hPa等圧面高度、風の場及び 乃B
分布 を示す。活動期(図2.6a)には、モンスーン気流には主に2つ の流れが見 られ る。一
つはイン ド亜大陸の南を通 り南シナ海 、華南へ抜け る流れであ り、も う一つはイン ド北中
部を通ってバ ングラデ シュ付近へ達する流れである。北側の気流はバング ラデ シュ、イン
ド北東部付近で収束 し活発 な対流活動を示 してい る。 この時モンスーン トラフ(太 点線)
はバ ングラデ シュ北部のヒマラヤ山麓に沿って位置し、バング ラデシュでは強い南西風が
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図2.6:バングラデ シュでの降水量を基に定義 され た(a)活動期 と(b)休止期における、
850hPaの等圧面高度(m)と 風(m/s)、及び7おB(K)のコンポジ ット。GMSの 観測範
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図2.7:ダッカにおけ る(a)活動期 と(b)休止期の地上及び 高層の平均風。
休止期(図2.6b)には 、イン ド中東部のベンガル湾沿岸 とイン ドシナ半島東部沿岸に2
っの低気圧性循環が見られ る。前者は、モンスーン低気圧の発生頻度が最 も高い地域 とし
て知 られている(ε,g.,Ramage,1971;PantandRupaKumaエ,1997)。この2つ の低気圧
性循環の発生に関連して、モンスーン トラフはインド中部か ら南シナ海 にまで東西に伸び
た形にな る。全体的にモンスーン トラフ南側では強い南西風が卓越し、その北側のバ ング
ラデ シュ付近では南東風が卓越す るがその風速は小 さい。図2.7bに示 され るダ ッカの高
層観測に よれば 、その風速は850hPaで約3m/sである。
図2.6は、両期間での総観規模の対流活動の違いを明確に示 してい る。活動期には、低
恥 β領域(対 流活動の活発な領域)は バング ラデシュ付近を中心 として主に18。N以北に
見られ る。またこの時、赤道付近に も均Bの 低い領域が見られ る。すなわち活動期にはバ
ングラデ シュ付近 と赤道付近で対流活動が活発である一方で 、ベンガル湾 中部では対流活
動が抑制 され てい る。 これに対 し休止期では低 恥B領 域は8-180N付近で活発であ り、そ
の活動は南シナ海まで帯状に続いている。20。N以北のバングラデ シュ付近 と赤道付近で
は対流活動は弱い。以上の ことは、バ ングラデシュの活動期 と休止期が 、総観規模 スケー
ルの対流活動の南北変動 と関連 して現れていることをはっきりと示している。
イン ドでのモ ンスーンの活動期、休止期の特徴については多 くの論文で記述 されてきて
お り、例えば 、Hamilton(1977)は両期間の雲量や 降水量の違いについて、またAlexander
e惚乙(1978)は流れのパ ターンの違いについて調べている。図2.6で示 され るバングラデ
シュの降水量で定義 された活動期、休止期の特徴は、モ ンスーン トラフの位置、モ ンスー
ン低気圧の発生、南北の対流活動コン トラス ト等の点で、いわゆるイン ドでの休止期 、活
動期の特徴に良 く対応 してい る。すなわち、バングラデ シュの活動期は 、モンスーン トラ
フが ヒマ ラヤ 山麓 まで北上し、10-150N付近では降水量の少な くな るイン ドの休止期に対
応する。またバングラデ シュの休止期は 、モンスーン低気圧がベ ンガル湾中部か らイン ド
中東部に発生し多 くの降雨を もた らすイン ドの活動期に対応 してい る。
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2.5モ ン ス ー ン の 南 西 風 成 分 と 対 流 活 動
2.5.1南西風 成 分
前節で示唆 され た降水量の変動 と風の場の変動 との関係 を明 らかにするために、国内平
均 日降水量ABDRと850hPa等圧面で見た総観場 との相関を調べた。図2,8はこの国内平
均 日降水量 と(a)850hPa等圧面高度 、(b)850hPa東西風 、(c)850hPa南北風 との各
相関係数の空間分布を示 している。
図2.8aで注 目すべ き点は、バングラデ シュの降水量が最 も良い(負 の)相 関を示すの
はバ ングラデ シュ直上の等圧面高度の変動ではな く、よ り北側の ヒマラヤ 山麓での変動で
あ るとい う事実である。すなわ ち、ヒマ ラヤ山麓で気圧(等 圧面高度)が 下がればバ ング
ラデ シュでは降水量が増加 し、ヒマラヤ山麓で気圧が上がれば降水量は減少す ることを意
味す る。 これ に対 し図2.8bでは、バ ング ラデシュの降水量が直上の東西風変動 と最 も大
きな正の相 関(約0.6)があることを示 している。 このことは 、バングラデ シュ上で西風
成分が強まれ ば降水量が増加 し、東風成分が強まれば 降水量が減少す ることを意味す る。
図2.8cでバ ング ラデ シュの降水量が南風 と正の相関を示す こ とを考慮すれば 、結局 、南
西風の強化に伴いバングラデ シュの降水量が増加す ることがわかる。以上の ことより、モ
ンスーン トラフが ヒマラヤ山麓へ北上 しモンスーン トラフ南側の強い南西風の場に入った
時、バングラデ シュでは降水量が増加す る、と言 うことができる。この事実は図2.6aに矛
盾 しない。
南西風の強化がどのよ うに降水量の増加 と関連 してい るかについては次節以降で述べる
が 、そ こでは2つ のスケールの対流活動が関係 してい る。その うちの一つである対流活動
の局地的な側面については2.5.2節で、また総観 的な側面については2.5.3節で論 じる。
2.5.2局地 的な 対流 活動
図2.2で示 され るよ うに 、バ ングラデ シュの周辺には東側 と北側に山岳地が あるので 、
南西風が強化 され ると、地形の影響に より局地的な対流活動が活発にな り、降水量が増加
す る。降水量が地形の影響 を受けていることは図2.3より明 らかであ る。特に北側に位置
す るシロン高地周辺では、地形の影響 を受けた局地的な対流活動が顕著に見られ る。この
よ うな局地的な対流活動の典型例 として、1995年6月16-17日に見 られ た メソスケールの
擾乱を図2.9に示す。
この 日、モ ンスーン トラフはバ ングラデ シュの北にあ り、ダ ッカでのパ イロットバルー
ンの観測に よれば 、00時(地方時)に2,000mの高度で南南西の風16m/sが観測 されてい
る。 このメソ擾乱は6月16日 の21時頃、バ ングラデ シュ北部においてい くっかの小 さな
積乱雲群 として発生 した。この時バ ングラデ シュ北部にはシ ロン高地周辺の東風 とベ ンガ
ル湾か らの南風 との間に収束線が見 られ る(図2.9b1)。この収束線 に沿って相 当温位の
勾配は大きくなってお り、北側の相 当温位 の低い領域に南か ら相当温位 の高い気流が収束
している。積乱雲群は この収束線上で発達 し、03時には数 百キロの スケール のメソ擾乱
に成長した。その後、約20km/hの速度で南下しなが ら、バングラデ シュの国土全体に降
雨をもた らし、12-15時の3時 間にサ トキラ(図2.2中の'19')では、この 日全地点中最高
の96mm/3hrsを記録 した。このメソ擾乱は 、15時頃には860E、21。N付近に発生した別
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図2.9:1995年6月16-17日に観 測 され た メソ擾 乱 。(a)乃B(K)の 分布 。 コン ターは
245Kから10K間 隔。(b)地 上 風(m/s)の 分 布。21時の 太点線 は 地 上風 の不 連続線(収
束線)を 示す 。(c)地上の 相 当温位(K)の 分布 。 コン ター は4K毎 。(d)3時 間降水 量分



















図2.10:850hPa面上 のモ ン スー ン トラ フ軸 に相対 的 な 乃Bと850hPa東 西風 のモ ン スー
ン期 間平均 分布 。90。E上で の850hPa面上 の最低 等圧 面高度 を東 西に伸び るモ ン スーン ト
ラ フの軸 と定義 し、 この軸 に 対す る90。E上の 鞘B(実 線)と850hPa東西 風(破 線)の
南 北分 布 を示 した。
した。
シ ロン 高 地付 近 で の 同様 な メ ソ擾 乱の発 生 は 、活 動期 中に しば しば 見 られ た(Ohsawa
εオα乙,1997b)。これ らの発 生に は図2.9に示 され るメソ擾 乱 の発 生 と同様 、南 西風 と地形 、
あ るい は地 形 に起 因す る局 地循環 との相互 作用 が 関係 して い る もの と考 え られ る。 これ ら
の メ ソ擾 乱 は 、数 百キ ロスケール の広 が りを持 ち、寿命 は1目 以 下 、深 夜か ら早朝 にか け
て発 達 し、南 下す る傾 向が あ る、 とい う共通 性が あった 。
よく似た メソ擾 乱は(LaingandFritsch,1993)によって も報告 され てい る。彼 らは衛星 の
赤外デ ー タ を用 いてISCMCC(IndianSub-ContinentMesoscaleConvectiveComplex)
を定義 し 、そ の性 質 をま とめて い る。彼 らに よれ ば 、ISCMCCは 、平均 寿命が9時 間で 、
夜 間に発 達 し、乃 β≦-33。0の領 域 で 見て 最 大3×105たm2程度 まで発 達す る、 とい う特
徴 を持つ 。 このISCMCCは イン ド亜大 陸 上の あ らゆ る ところで 見 られ るが 、バ ング ラデ
シ ュか らイ ン ド北東部 に か けての発 生頻 度 は他 の地域 に 比べ てか な り高 い。 この地域 の対
流 活 動が この よ うな特 徴 的 な形態 を 示す こ とは特 筆す べ き こ とで あ る。
2.5.3総 観 規 模 の 対 流 活 動
南 西風 の強化 とバ ング ラデ シ ュで の 降水 量 の増加 を関 連付 け てい る も う一つ の側 面 は 、
総観 規模 の対 流活 動 の 場 とモ ンスー ン トラ フ との 関係 で あ る。 図2.6bにおい て 見 られ る
よ うに 、地 形の影 響 の ない海 上で は 、乃Bの 低 い領 域 は 、モ ン スー ン トラフ上 とい うよ り
も 、む し ろ下層 の 南西 風が 強 い領域 に一致 して い る。
この こ とを よ り客観 的に 見 るた めに 、モ ン スー ン トラフ の軸 に相 対 的な850hPaの東 西
風 と 恥 βの 南 北分 布 につ いて 調べ た 結果 を 図2.10に示 す。 こ こで は 、バ ング ラデ シ ュを
横 切 る経度 線 上で のモ ン スー ン トラ フの南 北構造 を 見 るた めに 、90。Eの経 線 上で850hPa
16
等圧面高度が最小になる緯度を トラフの軸 と定義した。また25。N以北の地形に よる局地
的な対流活動の効果を取 り除 くために、モンスーン トラフの軸が22.5。N以南にある60日
分のデー タのみ を用いて コンポジ ットを行った。
図2.10によれば 、T8βはモ ンスーン トラフの南側の方が北側 よ り低 く、モンスーン ト
ラフの南側で対流活動が より活発なことを示 している。7ヵB(実線)は トラフの軸か ら3。
南側の地点で最 も低 く、約240Kの値 をとる。これ に対 し、軸を挟んで反対側の、北側に
3。の地点では約260Kを示 し、南側 と約20Kの違いが ある。Ohsawae彦α乙(1997a)は、
1000hPaから700hPaまで積分した水蒸気 フラックスの収束 ・発散を計算 し、その主要な
収束域が図2.6で示 され る7拾Bの分布 とほぼ同様な分布であることを示している。すなわ
ちモンスーン トラフの南側で水蒸気 の下層収束が大 きくな り、対流活動が活発になる。モ
ンスーン トラフ軸の南側で降水量が多いこ とはイン ドでは経験的に知 られてい るよ うであ
るが(e.g.,Ramage,1971;Rao,1976;Biswas,1988)、これ まで トラフの軸 と対流活動の
ずれ を客観 的に示した研 究は見られない。
図2.10の破線は東西風 を示す。地衡風の関係か らも明 らかな ように、モンスーン トラフ
の南側では西風成分が 、北側では東風成分が卓越す る。ここでは南北風については示 して
ないが、モンスーン トラフの南北で南風成分が卓越 していることを考慮すれ ば、この図中
の西風 、東風は、それぞれ 南西風、南東風を意味す る。
鞘Bの 分布 と合わせ て考えてみれ ば 、結局 、対流活動はモンスーン トラフ南側 の南西
風領域で最 も活発であると言える。従 って、モンスーン トラフがバングラデ シュの北側に
位置すれば 、仮に地形の影響による局地的な対流活動がない としても、 トラフ南側の対流
活動の活発な領域がバ ングラデ シュに重な り、降水量は増加す る。すなわち、図2.7や図
2.10で示 された降水量の増加 と南西風の強化の同時性は、南西風 と地形の影響に よる局地
的な対流活動(2.5.2節)だけでなく、対流活動の活発な領域がモンスーン トラフ南側の南
西風領域 と重なっているとい う総観規模スケールでのモンスーン トラフの構造 自体にも大
き く依存している。
2.6モ ンスー ン活動の20日 変動
これ までの節では主にコンポジ ットとしての活動期 、休止期の特徴について述べてきた
が 、本節では季節内変動の実際の時間変化を述べる。図2.4や図2.5で示 された ように、バ
ングラデ シュの国内平均 日降水量には20日前後の周期を持った変動が顕著に見 られ 、ま
た4つ ずつあ る活動期 、休止期 もほぼ この20日周期変動に対応 して現れている。従って、
本節では特に この20日周期の変動に注 目してその時間変化 を記述 してい く。各物理量の
時系列か らの20日変動成分の抽 出は、実際には17.4日一24.4日周期の変動成分の重ね合わ
せ として求めたが 、以降、この変動成分を単に20日変動 と書 くことにす る。
東西風20目変動成分の900E、22.50Nを基準点 とした時間ラグ相 関を図2.11に示す。
20目変動は 、その周期性か ら時間ラグー12目か ら+9日まででほぼ1サ イクル となるので、
時間ラグ0日 の空間構造は、時間ラグ+9日(或 いは一12日)とほぼ逆位相 とな る。図2.11
では、どの時間ラグにおいて も、同じ符号の相関係数をもつ領域が東西(西 北西一東南東)
方向に伸びてい る様子が見られ る。時間ラグが一12日の時点でベ ンガル湾中部に見 られ た
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図2.11:90。瓦22.5。Nを基 準 点 とした 、東 西風 の20日 変動 の 時間 ラグ相 関。 ラグ 日数12
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図2,12:85-95。E間で平均 した(a)恥B及 び(b)東 西風の20日変動の時間緯度断面。
(a)では負の値 を陰影で表 し、コンター間隔は5Kで ある。(b)では正の値 を陰影で表し、
コンター間隔は1m/sである。バ ングラデシュは21-260N(破線 で表示)に 位置す る。(c)
国内平均 目降水量ABDRの20日 変動。
より詳細に見る と、時間ラグー12日にマ レー半島付近にある大きな正の相関域は 、その
後時間ラグ0日 にかけてイン ド中部に向かって西北西進 してい る。それ に対して、バング
ラデシュ付近の緯度帯ではほ とんど位相の西進は見 られず 、北進が卓越している。この東
南アジア赤道域か ら西北西進 してきた位相がベンガル湾及びイン ド亜大陸上で北進する傾
向は 、M.Murakami(1976)やYおunaエi(1979)が解析 した地上気圧や雲量の10-20日変
動にも見 られ るものである。彼 らの解析 によれば 、10-20日変動はベンガル湾 、イン ド亜大
陸、チベ ッ ト高原 、イン ドシナ地域を時計回 りに回 るよ うな動きをする。バングラデシュ
は緯度的にその よ うな回転のほぼ真ん中に相当し、それ故 、東西方向の伝播 よりも南北の
伝播(北 進)が 顕著に見 られ るものと考え られ る。以上のことより、1995年にバングラデ
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られ るこ とを示 したが 、図2,12aと図2.12bを比較す ると、20日変動で見て も均Bと 東
西風は位相の揃 った北進傾 向を示 していることがわか る。すなわ ち、西風(東 風)偏 差と
乃Bの 負(正)偏 差は同位相で北進 し、西風(東 風)偏 差領域では対流活発が活発(不 活
発)で ある。この北進す る西風偏差域 と7冶Bの負偏差域がバングラデ シュの緯度帯へ到達
する時期は、バングラデ シュ国内 日平均降水量の増加 と時間的に一致 している(図2.12c)。
図2.12a.cの3枚の図は、aは気象衛星デー タ、bは客観解析デー タ、cはバ ング ラデ シュ
の降水量データに基づいてお り、デ ータソースが全 く違 うにもかかわ らず、各物理量は互
いに矛盾な く変動 してい る。すなわ ち、この20日変動の北進 とい う観点か ら、バングラ
デ シュでの降雨変動を うまく説明す ることが できる。
最後に、20日変動の北進 に伴 う降雨イベ ン トの典型例 として、6月中旬 、7月上旬に見
られ た活動期間前後の、88-930Eで平均 され た7おBの時間緯度断面を図2.13に示す。6月
8日 と6月26日 にそれぞれ15-20。E、1045。Nに見られ る総観規模の低7抽 領域は徐々
に北上 し、それ ぞれ6月11日 頃、6月30日頃にはバングラデ シュ付近に到達 してい る。
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この領域の到達に伴 う急激な降水量の増加は 、図2.4で示 され るとお りで ある。図2.13で
は、6月14日以降あるいは7月4日 以降、バ ングラデ シュ(21-26。N)付近にい くつか局
地的な低 乃B領 域が見られ るが 、これ らが2.52節で議論 された メソ擾乱である。 これ ら
の メソ擾乱は25.26。Nのシロン高地付近で発生 し、深夜か ら早朝にかけて発達 しているの
がわか る。また、寿命は1日 以下で、一つ一つの擾乱は南下す る傾 向があ る。図2.9で示
したよ うに、これ らの擾乱は、強化 された南西風成分 と地形 、あるいは地形に起因す る局
地循環 との相互作用に よって もた らされた と考え られ る。
この図2.13は、総観規模スケールの対流活動の活発な領域の北進 と、地形の影響で発達
す る局地的な対流活動 とが 、これ らの期 間中の降水量を増加 させた主な2つ の原因であ る
ことをは っき りと示 してい る。
2.7第2章 の ま と め
本研究では、1995年の夏季モ ンスーン期におけ るバ ング ラデシュ全体の降雨変動をモ
ンスーン活動の季節 内変動 との関連か ら調べた。
まず最初に、1995年6-9月の国内平均 日降水量時系列よ り、活動期(30年平均年変化か
らの偏差が50%以 上)と 休止期(同50%以 下)に あた る期間を選び 出し、両期間中の雲
頂温度(TBB)分布 、850hPa面客観解析値 、高層気象観測値の特徴を比較 した。その結
果、両期間の対流圏下層の流れのパ ターンや対流活動の場が、インド中部の降水量を基準
にして決め られ る活動期、休止期の特徴(e.g.,Ramage,1971;Hamilton,1977;Alexander
eオα乙,1978)に非常に良 く対応 してい る事が示 され た。すなわち、バングラデシュの活動
期は、モンスーン トラフが ヒマラヤ 山麓まで北上 しイン ド中部で降水量の少な くなるイン
ドの休 止期に対応 し、またバングラデ シュの休止期は、モンスーン トラフが南下 し、モ ン
スーン低気圧がイン ド中東部付近に形成 され る等の点でイン ドでの活動期に良 く対応して
いる。従って、季節内変動スケールで見た時、バングラデシュの降水量変動はイン ド中部、
ベ ンガル湾 中部 とはほぼ逆位相になる。
活動期 と休止期では、対流圏下層の風の場に顕著な違いが 見られ 、ダ ッカでの850hPa
の風は、活動期では南西風約9m/s、休止期では南東風約3m/sであった。活動期中に見ら
れ るこの南西風の強化は、対流活動の局地的な側面と総観的な側面の2つ の面で降水量の
増加 と密接に関連 してい る。
局地的な側面は地形に関連している。バングラデシュは国土の東側 と北側 を山岳地に囲
まれてい るとい う地理的条件か ら、対流圏下層の南西風強化は地形の影響による局地的な
対流活動の活発化につなが る。これ はモンスーン期間中の降雨分布が地形に大き く依存 し
ていることか ら考えて も明らかである。
一方 、総観的な側面は、対流活動の活発な領域 とモ ンスーン トラフの軸 と位置関係であ
る。90。E上のモンスーン トラフ軸に相対的な東西風 と鞠Bの 平均南北分布を調べたとこ
ろ、均Bは トラフ軸の約3。南側で最小 とな り、対流活動がモ ンスーン トラフ南側で最 も
活発であ ることが示 され た。東西風は トラフ軸南側で西風 、北側で東風であ り、また南北
風は トラフ軸の南側 、北側共に南風なので 、結局、対流活動はモンスーン トラフ南側の南
西風領域で活発 であることにな る。従 って、モ ンスーン トラフが27。N付近の ヒマラヤ 山
麓まで北上すれば 、21-26。Nに位置す るバ ングラデ シュ付近では南西風が卓越すると同時
に対流活動の最 も活発な領域が重な り、降水量が増加す る。
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やKripalaniε飽 乙(1995)の結果 と一致す る。総観規模のモンスーン活動 との関連を調べ
るために 、時間ラグ相関法によ り20日変動の東西風 、7冶Bの時間空間変動を調べた結果、
この20日変動は 、東南アジア赤道域か ら西北西進 した後にベ ンガル湾付近か ら北進傾 向
に転 じるとい う点で 、M.Murakami(1976)や『Y舶unari(1979)の示 したいわゆ る10-20
日変動の位相伝播 と同様な性質 を示 した。従って 、バングラデ シュで見 られ た20日程度
の降雨変動は 、総観規模のモンスーン活動のいわゆる10-20日変動によるものであると考
えられ る。
西風(東 風)偏 差 と均 βの負(正)偏 差は同位相で北進 し、平均場だけでな くこの20
日変動においても、西風(東 風)偏 差領域では対流活発が活発(不 活発)で あることが 明
らかになった。 この北進す る西風偏差域 と範 βの負偏差域がバ ングラデ シュの緯度帯へ
到達す る時期は 、明らかにバ ングラデシュの活動期 と時間的に一致 していた。以上の解析
よ り、1995年のモンスーン期間中に見られたバ ングラデ シュでの降雨変動は、約20日の
周期でベ ンガル湾を北上す る活発 な対流活動を伴った南西風領域の到達 と、到達後の南西
風 と地形及び地形に起因す る局地循環 との相互作用に よる局地的な対流活動の強化 、とい
う2つ観点か ら説 明することができた。
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第3章 対流活動及び降雨の 日変化特性 一気
候学的解析一
3.1研 究 背 景
第2章 では、顕著な 日変化を示す局地的な対流活動が 、バングラデシュでの多 くの降水
量を担っているこ とが示唆 され た。一般に 、熱帯地域の対流活動や 降雨は大きな 日変化を
示す ことが知 られてお り、これ らの 日変化はエネルギー ・水輸送の基本要因として大きな
役割を果た してい る。従 って対流活動や降雨の 日変化を正確に把握 ・理解することは、地
域的、全球的なエネルギー ・水収支を考え る上で重要なことであると考え られ る。
しかしなが ら、アジア熱帯域では高い時間分解能を持つ降水量観測資料が不足してい る





ない 、アジア熱 帯域での降水の 日変化に関す るよ り一般的な特性を理解するためには、い
くっか の国を含 む広い領域か ら十分な時間分解能(最 低でも一 日4回観測)を 持つデ ータ
を入手し、同じ手法を用いて 同時に比較、解析す る必要が ある。
広範囲に渡 って十分な時間分解能で得 られ る静止気象衛星(GMS)デ ータは、降水量
デー タの完全な補 間にはな らない ものの 、降雨と結びついた対流活動の 日変化を把握す
る上では有用な情報である。このGMSデ ータを用いて、アジア熱帯域で対流活動の 日変
化 を論 じた研究は比較的多い(e.9.,Murakami,1983;NittaandSekine,1994;Chenand
Ta㎞hashi,1995)。彼 らは時間分解能3時 間、空間分解能1。×1。の格子デー タを用いて 、
南アジアか ら西部太平洋までの対流活動の 日変化パターンの分布を示した。これ らの解析
結果はいずれ も対流活動の 日変化が地形に強 く依存 してい ることを示 してお り、(海陸コ
ン トラス トも含 めた)地 形に起因す る局地循環が対流活動の 日変化に大き く影響 している
可能性 を示唆 している。しか しなが ら、局地循環に対応す る対流活動の解析には、3時間
間隔で1。×10の分解能は不十分であ ると考えられ 、より高分解能のデ ータを用いた解析が
必要になる。最近 、Haradae勧乙(1998)は1時間間隔で0.1。×0.10のデ ータを用いてイ
ン ドネ シア半島付近の対流活動の 日変化を調べ 、海岸域では16-18時頃、その他の内陸域
では16.21時頃の 日没頃に対流活動が極大になることを示 している。ただ しこの解析は1
年分の解析であ り、彼 らは今後の課題 として 、他の年のデ ータに よる検証 と、Nittaand
Sekine(1994)と同じConvectiveIndexを用いた対流活動の指標が地上降水量とどの よ う
に関係 してい るか を調べ ることが必要である、 と述べている。
以上の点を踏 まえ、本研究では以下の点について重点的に解析 を行 った。
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・ これ まで解析 されていない、或いは個別に解析 され てきたバングラデシュ、タイ、ベ
トナ ム、マレーシアの4ヶ国の降水量データを同じ手法で解析 した。
・1時 間間隔0.2。×0.2。格子の気象衛星デ ータを4年 分用い 、対流活動 と地形 との関係
を詳細に調べた。
・地上 降水量 と最も相関が良 くな るよ うに対流活動の指標を定義 した。
この研究の 目的は、アジア熱帯域の対流活動 と降水量の 日変化 に関す る気候学的な特性を
包括的に記述す るこ とである。特に、それ らの 日変化が極値を とる時刻は、日変化を支配
する物理的メカニズムを考察す る上で重要な意味を持つと考え られ る。従って本研究では、
日変化の極大、極小の時刻に着 目して 日変化の解析を行 った。また、本研究では、アジァ
熱帯域において特に降雨の集 中す る6、7、8月の3ヶ月間の対流活動及び降雨の 日変化に
焦点を絞 り解析 を行 っている。
3.2解 析 手 法
3.2.1降水 量デ ー タ
本研 究では、降水量の 日変化を調べる為に 、バング ラデ シュ、タイ、ベ トナ ム、マレー
シアの計101地点の降水量データを用いた。これ らの各地点の一覧を付録の表A2に示す。
デ ータが得 られ た期 間は各観測点毎に大き く異なってお り、バング ラデシュでは1年 分 、
タイでは6年 分、マ レーシアでは10年分、ベ トナムでは4-11年分で ある。またデータの
種類 も異なってお り、タイ及びバ ングラデ シュの大半の地点のデータは3時 間降水量であ
る一方で、ベ トナ ムとマ レーシア、バングラデ シュの一部は1時 間降水量である。さらに、
バ ングラデ シュ とタイには時差が1時 間あるため、世界標準時を基準 として行われ る3時
間降水 量の測定時間には地方時で1時 間のずれが ある。
このよ うな様 々な期 間、種類のデ ータを統一的に扱 う為に次の よ うな前処理を行 った。
その例を図3.1に示す。図3.1aと図3.1bは同じ降水量をそれぞれ1時 間毎、3時間毎に計
測した場合の各 時間帯毎の降水量である。これ らに対して、まず1時 間降水量データに対
しては3時 間移動平均を とる(図3.1c中の実線)。次に3時 間降水量デー タに対 しては、
その値 を3で 割 って中央の1時 間降水量の値 とし、こ うしてできた3時 間毎の8デ ー タに
対してスプライン補間を行 い、全24時間のデ ータを得 る。この処理に よって3時 間降水
量の極大の時刻 は大き くは変化せず 、新たな極大は、ほとん どの地点で元々の3時 間降水
量が極大 となった3時 間の 中に現れ る。またこの処理に よって 日降水量は保存 され る。こ
うして2つ の異なるデータか ら求められ た図3.1c中の2つ の 日変化時系列は、同じ時刻に
極大、極小を示 し、似た ような変化傾向を示してい る。従って、この手法を、図3.1aか図
3.1bかどちらかの形で求まる全地点の降水量データに適用 し、各地点での 日変化を比較で
きるようにした。本研究では 、今後特に断 りのない限 り、ある時刻の降水量は前1時 間降
水量を意味す るもの とす る。
3.2.2気象 衛 星デ ー タ
対流活動の解析には、GMS-5の1時間間隔の赤外1(11μm)及び水蒸気(6。7μm)チヤ
ンネルデー タ7冶β(11孤)、7冶B(wy)を両方用いた。解析期間は1996-99年の4年 間で 、
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図3.1:(a)1995年6-8月平均のバングラデ シュ ・シレット(シ ャジャラル大学)で の1時
間降水量。(b)同じ降水量を3時 間降水量で表 したもの。(c)(a)と(b)から定義 され る 日
変化。実線は(a)に対す る3時 間移動平均 を表し、破線は(b)をスプ ライン内挿 して得 ら
れ た1時 間降水量。(d)日変化 の評価に使われ るパ ラメータ。
解析領 域は80-1200E、0-30。Nであ り、格子点間隔は02。×0.2。である。
一般 に低い雲頂温度 を持つ雲は高い雲頂温度を持つ雲に比べて 日変化の位相が早いこと
が知 られてお り(e.g。,MinnisandHarrison,1984;Janowiakeオα乙,1994)、解析に使われ
る7加 のしきい値の取 り方次第で 目変化の振 る舞い方は大き く変化す る。従 って、対流
活動のどのよ うな面に着 目す るか 、すなわち、どのよ うな指標を用いて対流活動を評価す
るかが 、対流活動の 日変化の位相を考える際には非常に重要である。その意味で、本研究
では、地上降水量 と最 も相 関が高 くなるような対流活動の指標 を導入す るこ とを試み る。
恥B(∫R1)の値は、もしその雲が光学的に黒体に近ければ、その雲の雲頂温度 とほぼ同じ
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図32:(a)1996-97年6-8月の タイ36地 点での3時 間降水量 と 乃B(1.R1)の関係 。
乃 β(∫R1)の値は3時 間の中で最も低い値 を用いた。(b)△乃B(=乃B(1・R1)一乃8(wy))
と3時 間降水 量の関係。(c)7カB(m1)と△7加 との関係。(d)様々 な しきい値以下の
鮪 β(1R1)(破線)及 び △鮪 β(実線)の 出現頻度 と地上降水量 との相関。1996-97年6-8
.月の184目の期間において、各観測点を含む02。×0.2。格子上での、様々な しきい値以下
の7カβ(五配1)、△乃Bの 出現頻度 とその観測点での平均 日降水量 とを此較 した。
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の値 を用いた指標で評価 され てきた。その中でGMSに は5号(1995年打 ち上げ)以 来、
乃B(m1)以外に7冶B(Wy)のデータ も利用できるよ うになった。TokunoandTsuchiya
(1994)は、赤外1と 水蒸気チャンネル の温度差 乃B(IR1)一乃B(Wγ)(≡△7ヵB)が雲
の種類判別に使 える可能性を示 してい る。彼 らの手法は、水蒸気量が鉛 直方向に減少す る
こ とによ り、一般に高い雲頂を持つ雲ほど △乃Bの 値が小さくなるとい う性質を利用 して
いる。これは、元々、中緯度地方の雲を極軌道衛星(MOS。1)から判別す るために開発 さ
れたアルゴ リズムであるが、水蒸気量が鉛直に減少する本質的な特徴は熱帯に も当てはま
るので、熱帯の対流活動に対 して も応用がで きることが期待 され る。
こ うして、地上降水量 との相関が最 も良 くな るよ うな対流活動を評価する指標 を決定す
るた めに 、7ヵB(IR1)と△乃Bを 両方用いて、地上降水量 との比較を行 った。比較には
1996-97年のタイの36地点の3時 間降水量データを用い、各観測点を含 む02。×0.2。格子
の各 乃B値 と比較 した。尚、両7ヵB値共に各3時 間降水量観測時間の中で最 も低い値 を
用いた。
図3.2aと図32bはそれぞれ 乃B(IR1)と△7ヵBの降水量 との関係を示 している。
両者 を比べ ると明らかに △7冶Bの方が 降水量に対 して感度が良いことがわか る。これ
は 、図3.2cに見 られ るよ うに、7加(1E1)の低い領域で △鮪Bの 変化が比較的小 さい こ
とに関係 している。図3.2dに恥B(IR1)と△1冶Bの降水量に対す る相 関を示す。 この図
は、各地点の6-8月2年分の平均 日降水量 と、様 々なしきい値以下の窃B(IR1)及び △鞠B
の出現頻度を36地点で比較 し、その相関係数を示 してい る。7ヵB(IR1)に対す る相 関係
数は、しきい値220Kで最大値0.54を示 し、△鞘Bで は、しきい値3Kで 最大値0.63を
とる。すなわち、△7冶B≦3Kの出現頻度が地上降水量 と最 も良い相関を示す ことがわか
る。△7ヵB≦3Kで表 され る雲は 、230K以下の低い雲頂温度(高 い雲頂高度)を 持 ち(図
3.2c)、比較的強い降水を伴っている(図32b)ことから、これ らの雲は、深い対流活動に
伴 う積乱雲や 引き続いて発生す る厚い層状性の雲であ ると考えられ る。以上のこ とより、
本研究では各格子上での △均B≦3Kの 出現頻度 をそこでの対流活動を評価す る指標 とす
る。尚、降水量 と異な り、ある時刻 の出現頻度は 、その時間の前後30分の間に観測 され
た値を意味する。
3.2.3日変 化の 表 示方 法
対流活動や降水量の 日変化が空間的にどの ように変化す るか を地図上に示す際に 、これ
まで多 くの研 究で 、 日変化 中の第一調和成分の位相 と振幅を用いた表示法が使われ てき
た(e.g.,HornandBryson,1960;WalIace,1975;Augustine,1984;MinnisandHarrison,
1984;Rileye知乙,1987;Fujibe,1988)。第一調和成分は 同変化の分散に対 して 、特に陸上
では大きな割合 を占めるので(θ.9.,Negrie施乙,1993)、調和解析は大きなスケールで 日変
化パターンの空間分布を調べ るのには有効な手段で あると言える。また、調和解析を使 う
ことにより、オ リジナルデータよりも細かな時間分解能で位相が求まるので、3時間間隔の
デ ータか ら第一調和成分を求めて 日変化を記述 してい る研究例は数多 くある(e。9.,Meisner
andArkin,1987;Janowiakε診α乙,1994;NittaandSekine,1994;ChenandTakahashi,
1995;Asaie'α乙,1998;Ohsawae彦α乙,1999)。
しか しなが ら、第一調和成分に よる表示法には主に2つ の考慮すべ き点が ある。ひ とつ
は第一調和成分の極大時刻が実際の 日変化の極大時刻 と異な ることである。も う一つは上
で述べたよ うな 日変化パ ターンを地図上へ表示す る際に起 こり うる問題であ る。第一調和
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成分 を用いて地図上の格子点或いは観測点上の 日変化を表示す る時、それ らの空間的な位
相の変化は必ず しも実際の極大時刻の変化を意味す るものではない。第一調和成分は 日変
化を構成す るすべての値 に依存 して決まるものであ り、極端に言えば、極大値の時刻が変
わ らなくて も、極小値の時刻が変われば 、その位相は変化する。この様な性質があるため
に、第一調和成分の位相は地図上では非常に連続的に変化 し、あたかもその領域上で極大
時刻が連続的に変化 してい くよ うな印象を与える。このことは 日変化 を支配す る物理メカ
ニズムを考察す る上で誤解を招きやすい。
この よ うな理 由か ら、対流活動 、降水量 どちらの解析に関して も本研究では基本的に第
一調和成分を用 いずに 、日変化の中の極大、極小時刻を直接地図上に表示す る。尚、第一
調和成分の極大 と実際の極大の時間差は3.3.1節で議論す る。
3.3日 変 化 の 一 般 特 性
3.3.1対流活 動
解析領域全体の対流活動の 目変化を図3.3に示す。ここでは解析領域全体の 日変化パ ター
ンの空間分布 を表示するために、0.2。×0.2。格子25個のデ ータを平均 して得 られた1。×1。
格子 の △乃 β≦3K出現頻度の極大、極小を示 した。極大 、極小の時刻をベ ク トルの向き
で表 し、その時刻の 日平均出現頻度からの偏差をベ クトルの長 さで表 してい る。10%以上
の偏差 を示す大きな 日変化は、主に陸上で卓越 し、イン ド亜大陸北東部 、チベ ッ ト高原 、
華南 、イン ドシナ半島南部、マ レーシアや イン ドネ シアの半島や大きな島などで見 られ
る。海上では、ベ ンガル湾北西部で特に大 きな 日変化が見 られ 、大陸や島の周辺海域でも
比較的大きな 日変化が観測 され る。これ らの特徴はMurakami(1983)やNittaandSekine
(1994)の示 した結果 とほぼ同じである。
図3.3によれば陸上域では午後か ら夕方にかけて対流活動が極大になる。海上の極大は
陸上 よりもやや早いがやは り午後に極 大を示す地域が多い。それ に対して対流活動が極
小にな る時刻は陸上 と海 上では非常に異なってお り、陸上では昼前頃、海上では夜半前頃
に極小 とな る。図3.4に陸上(13,804格子)、海上(16,196格子)そ れぞれで平均 された
△乃B≦3K出 現頻度の 日変化を示す。陸上の平均 日変化は17時で極大、11時で極小 とな
り、海 上での平均 日変化 は14時で極大、22時で極小を示す。陸上の 日変化は午後の急速
な立ち上が りとゆっ くりとした減少が顕著に見られ る一方、海 上は 日中の比較的高い活動
度 と、午後か ら夕方にかけての急速な減少で特徴づけ られ る。
次に個々の格子上での 日変化 を見るために 、各0.2。×0.2。格子上での極大 、極小時刻 を
統計的に解析 した。図3。5は、各時刻に △乃B≦3Kの 出現頻度が極大、極小になる格子
の数を 、陸上と海 上毎にそれぞれの全格子に対す る割合(%)で 示 している。陸上の22%
の格子が17時の極大を示 し、全体の約75%が14時か ら21時(正確には1330-2130時の
8時間)に 極大を示す。極小は、ほとんどの地点で11時を中心とす る午前遅 くから昼にか
けての時間帯に現れ る。また午後 ・夕方の極大とは別に、深夜か ら早朝にかけて対流活動
が極大にな る地点 も少なか らず存在 し、約12%の格子が02時か ら05時(4時間)に 極大
を示す。図3.3aにおいて、この深夜 一早朝の極大は、ヒマラヤ山麓、ブ ラマプ トラ谷上流
部、四川盆地等に見 られ る。この うち、ブ ラマプ トラ谷の早朝の極大はMurakami(1983)
によっても指摘 されている。また四川盆地付近の対流活動の 目変化はAsaiefα乙(1998)に




































図3.3:1996-99年6-8月の 期 間 中・各1。xlo格子 にお いて △7カB≦3Kの 出現頻 度 が(a)
極 大 、(b)極小に な る時刻 。 この 時刻は 、1。×10に含 まれ る25個 の02。×0.2。格 子値 を平
均 した 日変 化 か ら求 め られ た。ベ ク トル の 向きは 出現 頻度 が(a)極 大 、(b)極小 に な る
時刻 を示 し 、北 、東 、南 、西 の方角 は それぞ れ00時(地 方 時)、06時 、12時 、18時を示
す。ベ ク トル の長 さは 、それ ら極 大値 ・極 小 値 の 日平均 出現頻 度 か らの偏 差 を示 す。 明 ・



















図3.4:80-120。E、0-300Nの解 析領 域 に含 まれ る陸上13,804格子 、海 上16,196格子 のそ
れ ぞれ に つ い ての △7加 ≦3Kの 平 均 出現 頻度 の 日変化 。 実線 、破 線 はそれ ぞ れ 陸 上 、海
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図3.5:各時刻 に △乃 β≦3Kの 出現頻 度が 極 大(実 線)、 極 小(破 線)に な る格子 の 数。




















大値は、 日平均出現頻度以上かつ前後2時 間以上でそれぞれ増加 、減少を示す極値 として
定義 した。この第二極大値は海上全体の43%の格子で見 られ る。破線は第一極 大と第二極
大の合計数 を示す。
した 日変化 と似た現象がチベ ット高原東側の四川盆地あた りでも見 られ ることを示 した。
これ らの深夜 一早朝の極 大が卓越す る地域で も、午後 ・夕方に極大 を持っ地域 と同じく、
対流活動の極小は 、午前遅 くか ら昼にかけて現れ る傾向が ある。
海上では最も多 くの格子で対流活動は14時に極大、21時に極小 となる。全体の約75%
の格子は11時か ら17時に極大を示す。この時間帯の極大以外に 、07時頃に極大を示す
地点も比較的多 く見 られ 、これ らは主に大陸や島の近海で特に見 られ る(3.4節で詳し く
論じる)。海上の対流活動や 降雨の 日変化に関す る研究では、しばしば夜 明け頃 と午後に
1日2回 の極大を持つ 日変化がしば しば報告 され ている(e。9.,BrierandSimpson,1969;
GrayandJacobson,1977;Augustine,1984;NittaandSekine,1994)。この07時頃の極
大 との関係 を調べ るために、第二極大値 を調べた(図3.6)。第二極大値を、 日平均 出現頻
度以上かつ前後2時 間以上でそれぞれ増加 、減少を示す極値 として定義 した結果 、全体の
43%の格子で第二極大が見られた(図3.6)。第一極大の分布 と同じよ うに、多 くの地点で
第二極大 も朝方 と午後に集 中して見 られ るが 、第二極大の場合は朝方(07時頃)に 極大 と
なる格子数 の方が午後よ りも多い。朝方の第一極大は主に沿岸海域に見られ るが 、第二極
大は比較的海洋上に分散 して見られ る(notshown)。この よ うな陸か ら離れた海洋上で
の朝方の極大は、これ まで多 くの研究で示 され てきたopenoceanでの夜明け前後の対流
活動 、降水量の極 大(e.9.,GrayandJacobson,1977;Augustine,1984;Janowiakε抱 乙
1994;ChenandHouze,1997;Suie惚乙,1997)と関連付け られ る可能性があるが ・図3・3



















図3.7:第一調 和成 分の極 大 時刻の 分布 。図3.5と同様 に 、(a)陸上 、(b)海上ご とに表 示
した 。
図3.3で示 され る対流 活動 の 日変化 の極 大 は 陸上 全般 で数 時 間程早 い こ とが わ か る。例 え
ば 、NittaandSekine(1994)の解 析 の 中で イ ン ドシナ 半 島や ボルネ オ(カ リマ ンタ ン)島
等で 見 られ る対 流活 動の21時 以 降の極 大 は 、図3.3では ほ とん ど見 られ ない。 この違 いに
は 主に2つ の原 因が 考 え られ る。
一っ は 対 流活 動 を評価 す る指 標 の違 い で あ る。本研 究 で は △7ヵB≦3Kの 出現 頻度 を対
流活 動 の指 標 として 用い てお り、 この指標 で表 され る雲は230K以 下 の比較 的低 い雲 頂 温
度 を持 って い る。一方 、NittaandSekine(1994)とOhsawaefα乙(1999)は対 流活 動 の指
標 に250Kの し きい 値 を使 って お り、この 指標 は 比較 的暖 か い雲頂 温度 を持 つ雲 の効果 も
含 んで い る。MinnisandHarrison(1984)やJanowiakeオα乙(1994)等が 示 した よ うに 、
一般 に 低 い雲 頂温 度 を持 つ雲 は高 い雲 頂温 度 を持つ 雲 に比べ て 日変化 の位 相が 早 い こ とが
知 られ て お り、この こ とが 、図3.3の極 大が これ まで の研 究 に比べ てや や 早い 時刻 に 現れ
る一つ の 原 因に な って い る。
も う一 つ の原 因 は彼 らの 用いた 調 和解析 に 起 因す るもので あ る。 図3.7は第 一 調和成 分
の極 大 時刻 を図3.5と同様 に表示 した もので あ る。図3.7は最 も多 くの 格子 上で19時 の極
大 が 見 られ るこ とを示 して い るが 、 これ は 図3.5で示 され る実 際の極 大 時刻 よ りも全 体 と
して約2時 間程 遅 い。逆 に海 上 での 第一 調和 成 分 の極 大時刻 は 実 際の極 大 時刻 よ りも約3
時 間程 早 い こ とが わか る。 この よ うな 時間差 は 、図3。4や図3.5で示 され る陸上 ・海 上 に
特 有 な 日変化 パ ター ン と密 接 に関係 してい る。 図3.4で示 され るよ うに 、陸上で は 対流 活
動 の極 大 、極 小 は 、平均 的に見 て17時 と11時 に現れ る。す な わ ち極 小か ら極 大 まで の時
間が極 大か ら極 小 まで の 時間 の約3分 の1し か な く・それ 故 に24時 間周 期 の第 一 調和 成
分 は この 非正 弦 曲線 的 な 日変 化に 合致せ ず ・そ の極 大時刻 は 実際 の極 大 時刻 よ りも遅れ る



















極大までの時間は極大か ら極小までの時間よ りも約2倍 長い。従 って、第一調和成分の極
大時刻 は、実際の極大時刻 よりも進む傾向を示す。




32節のデ ータ処理方法 を行 うことによって 、全101地点の平均 日変化を作 ることが 可
能になった。その結果 を図3.8に示す。この平均 日変化は、05時と16時に2つ の極大値、
og時と23時に2つ の極小値 を持つよ うなきれ いな半 日周期変動を示す。一見これはBrier
andSimpson(1969)が提案した半 日潮汐波変動に伴 う降雨変動に見え る。しかしなが ら、
実際この平均の 日変化は様 々なタイプの 日変化の合成であ り、個々の観測点でこの よ うな
半 日周期が見える訳ではない.す なわち、別 々の地点の別 々の物理 メカニズムが この平均
日変化に現れ る早朝 、午後の極大をつ くっている(こ のことは次節で詳し く議論 され る)。
図3.5と同様な形式で 、各時刻に降水量の極 大、極小を示す観測点の数 を図3.9aに示
す。多 くの地点が16-18時に降水量の極大を示 し、全101地点の うち57地点が13-21時の
8時間の間に極大を示す。 この午後 ・夕方の極大以外に 、深夜 ・早朝 に降水量の極大を示
す地点があ り、21地点が02-06時の4時 間の間に極大値をとる。一方、極小値は、最も多
くの地点(20地点)に おいて11時に現れ 、22時頃に現れ る地点 も比較的多 く見られ る。
これ らの特徴は図3.5で示 され る陸上域の対流活動の極大、極小時刻 と非常に良 く一致 し
てお り、△均B≦3Kの 出現頻度で評価 され る対流活動の 日変化が、全体として、地上降水
量の 日変化 とほぼ位相のずれがないことを示 してい る。











図3.9:(a)各時刻に降水量の極大(実 線)、極小(破 線)を 示す観測点の数。(b)各観測
点の降水 量の極 大時刻(横 軸)と6-8月平均 日降水 量(縦 軸)の 関係。実線は各時刻に極
大を持っ観測点の平均 日降水量を示す。
程の 日降水量が 見られ 、明 らかに他の時間帯に極大を持つ地点に比べて 日降水量は少ない.
このよ うな地点では、恐 らく、降雨を引き起こす よ うな地形的な影響が付近にな く、太 陽
放射加熱に よる午後のシャワー性の降雨だけが主な降雨要素 となってい るものと考 えられ
る。これ に対 して、00-12時に極大を持つ地点は平均的に10mm/day以上の 日降水量を示
す。04-06時に極 大を持つ地点では特に大きな 日降水量(14-28mm/day)が観測 され 、こ
れは午後 ・夕方に極大を示す地点の2、3倍に相当する。この結果は 、南米上での衛星デー
タの解析結果 を基に、午後 ・夕方に極大を示す地域は一 日の他の時間に極大を持っ地域 よ
りも、よ り多い 日降水量を持つであろ うとしたGarreaudandWallace(1997)の推測 とは
全 く反対の結果で ある。
結局、図3.9では、深夜 一早朝の極大を示す地点は、午後 ・夕方に極大を示す地点 より
も数は少ないが降水量は多いために、地域全体の 日変化への両者の寄与はほぼ 同じくらい
にな るこ とが明 らかになった。
3.4日 変化 の地域特性
前節では 、陸上の対流活動 ・降水量の極大が午後 ・夕方 と深夜 ・早朝の2つ の時間帯に
現れやすいこ とが示 された。この節では、そのよ うな2つ のタイプ の 日変化に着 目しなが
ら、バング ラデ シュ、タイ、ベ トナム、マレーシアの4ヶ国とその周辺地域での 日変化を、
地形 との関係 を踏 まえつつ記述してい く。
3.4.1バン グ ラデ シ ュ
6.8月平均 日降水量を図3.10aに示す。図中の各円は各地点の 日降水量を示し、円の面積
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図3.10:(a)バング ラデ シュの31観測点におけ る6-8月の平均 日降水量。円の面積が 降水
量を表す。地図中の等高線は200mから400mの間隔で描かれ ている。(b)降水量が極大 と
な る時刻。図3.3と同様に、ベク トルで極大時刻を示す。ただし、この図では 日平均時間
降水量か らの偏差をベ ク トルの長 さではな く円の面積で表している。図中のアル ファベ ッ
トで示 され る地域は本文中で参照 され る。
均時間降水量か らの偏差を示す。深夜 ・早朝の極大を示す地点は北東部(図3.10中の'A・)
と南東部('B')に集 中して存在する。図3.10aから明らかなよ うに 、これ ら2つ の地域は
国内で も降水 量の多い地域である。 これ らのほ とんどの地点は15mm/day以上の 日降水
量を示 し、30mm/dayを越える地点 もあ る。領域Aで 示 され るシ ロン高地のすぐ南にあ
る4地 点は04.06時に降水量の極大が現れ る。一方 、シ ロン高地か ら少 し離れた領域Cで
は15.16時頃の極大が卓越す る。従って、領域Aで 見 られ る深夜 ・早朝の極大には北側の
シロン高地の存在が影響 しているものと考えられ る。
Prasad(1970)は、シロン高地南部にあって世界の最大年間降水量の記録地点 として知
られ てい るイン ドのチ ェラプンジ(図3.10a中の'CHE')において、同様な深夜 ・早朝の
降水量の極大が見 られ ることを示 している。夏季モンスーン期間中、この領域では下層の
南風が卓越す ることから(図3.11)、一般に 、この付近の多降水量はシロン高地による地
形性上昇による結果 として理解 され ている。しか しなが ら、領域Aに 含まれ る地点では、
降水量は深夜 ・早朝に極大を示し、極大時刻の偏差は0.7-1.4mm/hと、日平均時間降水量
の60-100%の変動を示す。このこ とは、単に地形性上昇だ けでな く、 日周期に同期 した別















図3.12はバ ングラデ シュ及びその周辺地域での対流活動の極大を示 している。対流活動
の観点か らも、シ ロン高地南側の領域A付 近での深夜 一早朝の極大ははっき りと見ること
ができる。対流活動の同様な深夜 ・早朝の極大は 、シ ロン高地北側のブ ラマプ トラ谷にも
見 られ る。この解析結果は 、Prasad(1974)やBhattacharyaandBhatt㏄haエyya(1980)
がこの地域のい くつかの観測点の降水量データの解析か ら明 らかにした深夜 ・早朝の極大
の存在 を裏付 けるものである。Prasad(1974)は、ブ ラマプ トラ谷で見 られ るこの深夜 ・
早朝の降水量の極 大は 、谷の両側か ら吹 く山風の下層収束が原因であろ うと推測 した。し
か しなが ら、図3.12(及び 図3.3)によれば、この深夜 ・早朝の極大はブ ラマプ トラ谷の
みな らず ヒマラヤ 山麓に沿ってず っと西方まで確認す るこ とができ、約100-200km程度
の幅で帯状に分布 している。従 って、ヒマラヤ 山脈か らの山風、あるいはその山風 と南よ
りの一般風 に関係 した下層収束がこの地域の深夜 ・早朝極大の原因で あると推測 され る。
同じことはシロン高地南側の領域Aに も当てはまる。
ベ ンガル湾に沿った領域Bで は、降水量の極大は03-06時に現れ る。これ らの深夜 一早
朝の極大は海岸地域に限定的に見られ るので 、領域Aと は異な り山岳に起因する現象 とは
考 えに くい。この深夜 ・早朝の極大は、海陸コン トラス トに起因す る局地循環(陸 風)に
関係 した ものであると考え られ る。
この南東部沿岸域 の深夜 ・早朝の極大は、降水量でははっき りと見 られ る一方で、図3.12
に示 され る対流活動の 目変化ではほ とんど見られない。図3.12によれば 、この海岸付近で
は東側 の内陸 と同様な午後 の極大が卓越 している。一方、海岸線か ら西に約100km程離
れた所には朝方の極 大が見 られ 、この極大が海岸部の降水量に見 られ る早朝の極大 と関係
しているもの と考え られ る。対流活動 と降水量の極大時刻 のずれは、次節以降にも記述 さ



















度が極大にな る時刻 とその極大値の 日平均出現頻度か らの偏差を図3.3と同様なベ ク トル
形式で示す。太実線は海岸線を示 し、細実線は1,000m、3,000mの等高線 、破線は国境 を
示す。00時か ら12時の 間に極大が見られ る地域に陰影が付けてある。
上域で卓越す る午後 ・夕方の極大が海岸線を越えて数10か ら100km程度西側 の海上に張
り出している様子が共通して見 られ る。この 日変化パ ターンの西方へのずれは 、おそ らく
図3.11bに見られ るよ うな上層の強い東風に よって、上層雲が西方への移流 され ることに
よる影響であろ うと考えられ る。
午後の極大は領 域Cと 領域Dの2つ の地域に見 られ る一方 、バングラデ シュでは17時
以降の降水量の極大は見 られ ない。また領域Aか らD以 外の地域では、一般的に降水量
が抑制 され る午前中に極大を示す。この時期、大河川の常習的な氾濫によ り広範囲に渡っ
て浸水 しているバ ングラデ シュ特有の地表面状態が ・このよ うな特殊な 日変化に関係 して
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図3.13:タイの36観測点における6-8月の平均 日降水量。表示は図3.10と同じ。ただし、
(b)には第一極大時刻だけでな く、第二極大時刻 も表示 してある。
3.4.2タイ
バング ラデ シュと比べ て、タイでは6-8月平均 日降水量は少な く、ほとんどの地点で
10mm/day以下であ る(図3.13a)。また降水量の極大時刻 も比較的一様で ・14時か ら21
時にかけて極大を示す地点が大半である(図3。13b)。マ レー半島東岸沿い(図 中'E')で
は14-15時前後の極大が卓越し、他 の地域に比べてやや早い時間に極大が現れ る。
タイでは 、深夜 ・早朝の極大は主に2つ の領域('F'と'G')で見られ る。図3.13aより
明 らかに、この2つ の領域F、Gは 他の地点に比べて大きな 日降水量を示す。また北西部
の2地 点、マエ ソット('MAE')とチェンライ('CHI')では、深夜 一早朝に第二極大が 見
られ 、この2地 点も明 らかに、まわ りの地点よ りも大きな 日降水量を示す(図3.13a)。
領域Fの クロンヤイ('KHL')はタイで最 も日降水量が多い地点で あ り、ここでは06
時に降水量が極 大にな る。その北西にあ るチャンタブ リ('CHA')において も03時の極
大が見 られ る。 これ らの地点の風下側(北 東側)に は1,000m以上の山岳が存在すること
から、領域Fで 見 られ る深夜 ・早朝の降水量の極大には、海 陸コン トラス トだけでな く山
岳に起 因す る局地循環 も影響 してい るものと推測 され る。ただし、前節で述べたの と同じ
理 由で、この海岸領域でも降水量の深夜 ・早朝極大に対応す る対流活動の極大は検出でき















































































































北東部の領 域Gで は01-06時に降水量の極大が現れ る。GAME-Tropicsの強化観測点
の一つであ るノンカイ('NON')でも03時に極大が現れ る。 これ らの観 測点はタイ.ラオ
ス国境に平行 に連なるアンナン山脈の南西側、すなわ ち風上側に位置する。この領域Gの
南側には 、午後 ・夕方 と夜 半頃に2つ の極大を示す観測点がい くつか見 られ る(,H,)。こ
れ らの極大は 、領域Hの 南側及び 西側に広が る午後 ・夕方の極大 と、北側に広が る深夜 ・
早朝の極大(領 域G)と の遷移的な特性を示 していると考えられ る。
図3.14で明らかなよ うに、領域G及 びH上 では、対流活動が午後 ・夕方に極大を示す
地域 と深夜 ・早朝に極大になる地域が明確に分離 され る。このよ うな 日変化パ ターンの明
確な分離は 、従来の調和解析を用いた手法では示す ことがで きなか った。つま り、Nitta
andSekine(1994)やOhsawae¢α乙(1999)の解析では、この地域の第一調和成分の極大
時刻は単に北に向かって徐 々に遅れてい く様子のみを示していた。図3.14では、タイ北東
部には午後 ・夕方 と深夜 一早朝に対流活動を活発化 させ る2つ のメカニズムがあることが
示唆 され る。前者 は太陽放射加熱に伴 う午後の大気境界層の不安定化である。後者は、他
の山岳風上地域(例 えば シロン高地南側)で 同様な深夜 一早朝極大が 見られ るこ とから考
えて、北側のアンナン山脈に関係す る局地循環が 関与しているもの と考え られ る。
3.4.3ベトナム
図3,11aに見 られ るよ うに 、この時期ベ トナムはインドシナ半島を南北に走るアンナン
山脈の風下に位置す る。そのため半島東岸沿いの地点では降水量は非常に少な く、6.8月
平均降水量が2mm/day以下の地点も見 られ る(図3.15a)。このよ うなインドシナ半島東
岸沿いの降水量の少ない地点では、午後 ・夕方の極大が卓越す る(図3.15b)。
一方 、ベ トナムでは5つ の地点で深夜 一早朝の極大が観測 され る。一つはアンナン山脈
南部の風上側に位置す るプ レイク(図3.15b中の'PLE')であ り、そ こでは降水量の極大
は01時に現れ る。残 る4地 点は北部地方に見 られ 、2つは山岳域('1')、も う2っは海岸
域('J')に位置す る。図3.15aより、これ らの地域が他地点 と比べて大きな 日降水量を示
儲 徽 轍 翫 とJの対流活動は異なった振る雛 示瀬 域1の対流活動
は、図3.12中のシロン高地南部や 図3,14中のア ンナ ン山脈北部の南西領域に見 られ るも
のと同様、深夜か ら早朝にかけて極大になる。それ に対して、領域J付 近の対流活動は海
岸線 を越えて海 上の対流活動 と関係 してお り、陸上では早朝に極大が見 られ る一方、海上
(トンキン湾)で は沖に向か って極大時刻が遅 くな り午前 中か ら昼 頃にか けて極大が見ら
れ る。従って領域1と 領域Jで は同じ時間帯に降水量の極大が現れ るが 、それ らは互いに
異なったメカニズ ムに起因している と推測 され る。前者では、北東側(風 下側)の 山岳や
ソンホン川及び その支流の谷状地形に起 因す る局地循環(及 び一般風 との相互作用)が 、
後者では海陸コン トラス トに起因す る局地循環が 、それぞれ の地域の深夜 ・早朝の極大に
関係 しているもの と考え られ る。
図3.14の海上に注 目す ると、対流活動の極大時刻が沖に向か って遅れてい く傾向は、ト
ンキン湾周辺に限 らず他 の沿岸地域にも広 く見 られ る。このよ うな 目変化 は、特にアンダ
マン海や タイラン ド湾、そして トンキン湾の ような凹上の海岸線を持つ地域で顕著に見ら

























図3.15:ベトナ ムの17観測点におけ る6-8月の平均 日降水量。表示は図3.10と同じ。
3.4.4マレー シァ
図3.16aに示 され るよ うに 、マレーシアでは6-8月平均 日降水量が10mm/day以上の
観測点は見 られず、数mm/dayの日降水量が比較的一様に卓越す る。ボルネオ(カ リマ
ンタン)島 の観測点の方が マレー半島部に比べて 日降水量はやや多い。図3.16bでは・マ
レー半島西岸 の4地 点で03-05時に極大が見られ('K')、半島中央部及び東岸では午後 ・
夕方の極大が卓越す る。 このよ うな極大時刻の東西の対比は・Ramage(1964)・Nieuwolt
(1968)、OkiandMusiake(1994)らによ り指摘 されてい る。彼 らの解釈に よれば ・南西か
らの一般風 と海 陸風循環の相互作用の結果 、このよ うな西岸 、東岸の極 大時刻の違いが生
じる。すなわち、 日中は東岸において海風が一般風 と下層収束を起こし・その結果 として
午後 ・夕方に降水量の極大が現れ るのに対し・夜間は西岸において陸風が一般風 と収束す
る方向に吹 くこ とで、深夜 一早朝に降水量の極大を引き起 こす と考えられてい る。
またRamage(1964)は、西岸 に見 られ る深夜 ・早朝の極大には・西側のスマ トラ島か ら




















マレーシアの地方標 準時はグ リニ ッジ標準時(GMT)+8時 であ るが 、これ はボルネオ
島東部を通 る120。Eの経線の地方時に相当する。従って 、マレーシア半島の観測点に関し
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図3.17:(a)マレー半 島付 近 と(b)ボ ル ネ オ 島周辺 で の対流 活 動の 極 大時刻 。表 示は 図
3.12と同 じ。
43
の幅が比較的狭い南部地域 と、比較的幅の広い北部地域 とを分離して 日変化パ ターンを分
類 し、それぞれ 「マ ラッカ海峡 レジーム」と 「西岸 レジーム」と名付けた。しか しながら、
図3.17aのマラ ッカ海峡付近に注 目す ると、(海陸 コン トラス トに伴 う日変化パ ターンの
空間分布は明 らかに西方 向に100km程度ずれ てはい るけれ ども)海 峡全域で深夜 一早朝
に極大を持つ比較的大きな 日変化が確認できる。すなわち、スマ トラ島か らの陸風に よる
影響は、南部の幅の狭 い海峡部だけではな く、マラ ッカ海峡全域に及んでいる。従 って 、
西岸領域Kで の深夜 ・早朝の極大は、マレー半島か らの陸風 と南西一般風の下層収束のみ





東一般風 と収束す ることに より、この朝方の対流活動の極大が生じることを示した。 しか
しなが ら、図3.17bは、一般風の向きが反対で 、しか もかな り弱い(図3.11)夏季でも、
このよ うな朝方の極大が見 られ ることをはっき りと示している。NittaandSekine(1994)
の解析で も、この よ うなボルネオ島北部沿岸海域での朝方の極大がほぼ通年に渡 って見ら
れ ることが示 され ている。また、図3.14や図3.17で明らかな ように、沿岸海 域での対流
活動の朝方の極大は、海岸線の向きにあま り関係せず、海岸か ら数 百キ ロ以内の沿岸海域
で広 く見 ることができる。以上のことか ら考えて 、沿岸地域では、一般風 との顕著な収束
がな くて も、陸風だけの効果で沿岸海域の対流活動を朝方に活発化 し得ることが推測 され
る。特に湾などの凹状の海岸線 を持つ沿岸海域でこの効果は顕著に見 られ る。
3.5第3章 のま とめ
静止気象衛星GMS-5の1時間毎の0.20×0.2。格子の等価黒体温度(乃B)デ ータとバン
グラデシュ、タイ、ベ トナ ム、マレーシアの101観測点の1時 間ない し3時 間降水量デ ー
タを用いて 、アジア熱帯域の対流活動 と降雨の 日変化 を調べた。
陸上の降水量 との比較から、従来使われてきた赤外1チ ャンネル(11μm)の均Bよ りも、
赤外1チ ャンネル と水蒸気チャンネル の差7冶B(11孤)一乃Bσ γγ)(≡△恥B)の 方が降水
量に対す る感度が良いことが示 された。故に、本研究では、ある格子での △恥B≦3Kの 出
現頻度(%)を その格子での対流活動を評価す る指標 として用いた。△均 β≦3Kを示す雲
は、230K以下の雲頂温度を示し、この値は過去の研究で使われてきた値(e.9.,Murakami,
1983;NittaandSekille,1994;ChenandTakahashi,1995;Asaiε舌α乙,1998;Haτadae孟α乙,
1998;Ohsawaε惚 乙,1999)よりも低い。一般に 、雲頂温度の低い雲程 、 目変化の位相は
早いことが知 られてお り(e.9.,MinnisandHarrison,1984;Janowiake如乙,1994)、本研
究で示 され る対流活動の極大時刻は 、これ までの研究に比べてやや早 くなる。 さらに、 日
変化の第一調和成分の極大時刻は、実際の極大時刻 よ りも、陸上では約2時 間遅 く、海上
では約3時 間早 く現れ る傾 向があることが示 された。この時刻差は、対流活動 自体の非正
弦曲線的な 日変化に起因す る。対流活動の極大、極小は、平均的に見て 、陸上では17時
及び11時に、海上では14時及び22時に現れ 、陸上では極小か ら極大までの時間が極大
か ら極小までの時間の約3分 の1で あ り、逆に海上では極小か ら極大までの時間は極大か
ら極小までの時間 よりも約2倍 長い。従 って 、24時間周期の第一調和成分の極大時刻は 、
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図3.18:(a)陸上 で 、対流 活 動が17L目e土2hoursに極 大 にな る地 域。(b)同 、04ET士
2hours。(c)海上 で 、対 流活 動が14LIT±2hoursに極大 に な る地域 。(d)同 、07∬丁 士
2hours。これ らの 中央 の時刻 は 図3.5に見 られ る陸 上及び海 上 で の極大 時刻 で あ る。細 実
線 は500mと2,000mの等 高線 を示す。
実際 の極 大 時刻 よ りも、陸 上で は遅れ 、海 上 では進 む傾 向を示 す。従 来 の研 究 で 、 日変化
パ ター ン の空 間分 布 を示す の に広 く使 われ て きた この第 一調 和成 分 を用 いた表 示法 に 関 し
ては 、上 記 の 点に 留意 す る注 意が あ る。
80-120。E、0-30。Nの解 析 領域 に含 まれ る30,000格子に おい て対 流活 動が 極 大 にな る時
刻 を調 べ た結 果 、陸上全 体 の約75%の 格 子 が17時 を 中心 とす る14時 か ら21時 に極大 を
示 し、海 上で は約75%の 格子 が14時 を 中心 とす る11時 か ら17時 に極 大 を示 した。 これ
らの 午後 か ら夕方 にか け て の時 間帯 に対 流 活動 が極 大 に な る地 域 とは 別 に 、陸 上で は04
時 頃 を 中心 とす る深夜 ・早朝 に 、また 海 上 には07時 頃 を 中心 とす る朝方 に 、対 流活 動 の
極 大が 見 られ る地 域が 少 なか らず 存在 す るこ とが 明 らかに な った。以 上 、対流活 動 の極 大
が 起 こ りや す い 上記4つ の 時 間帯 に極 大 を持 つ地 域 を 図3.18に示す。
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陸上の午後 ・夕方の極大は 日中の太陽放射加熱に よるものである(図3,18a)。一方、陸
上の深夜 ・早朝の極大は、山岳風上地域、盆地 一谷地域 、海岸地域 といった特徴的な地形
付近に限定的に見られ る(図3.18b)。典型的な場所 としては、ヒマラヤ山麓沿い、シロン
高地南側 、ブ ラマプ トラ谷上流部、アンナン山脈南西側 、ベ トナム北部の山岳地南側等が
挙げ られ る。このよ うな場所はすべて、山風や陸風 、あるいはそれ らと一般風に よって下
層収束が生 じやすい場所で あ り、従 って 、この深夜 一早朝の極大は、局地循環に起因す る
ものであると考えられ る。
海上の午後の極大(図3.18c)も、TOGA.COARE期間中の晴天 日に観測 された様に
(ChenandHouze,1997)、日中の太陽放射加熱に起因す るもの と考えられ る。一方、07時
頃の極大は、海岸か ら数百キロの近海に限定的に見 られ る。その典型的な場所は、ベンガ
ル湾最奥部 、タイラン ド湾、 トンキン湾、マラッカ海峡、ボルネオ島近海等である。すな
わち、早朝のこの極大は、凹状の海岸線を持つ領域に特に顕著に見られ ることか ら、陸風
に関係す る下層収束に起因す るものであると考えられ る。海岸付近では極大は早朝に見ら
れ 、この時刻は沖に向か って徐 々に遅 くな り、海岸か ら十分に離れた海域では午後になる、
とい う傾向が見られ る。従 って 、この海上の朝方の極大は大部分が陸地の影響を受けて現
れた ものであ り、これ らは、openocean上で見られ る対流活動や降雨の夜明け前後の極大
(ε.g.,GrayandJacobson,1977;Janowiake施乙,1994;Taoεオα乙,1996)とは成因が異な
ると考えられ る。
指標 △恥B≦3Kを 用い ることによ り、陸上降水量 と対流活動の極大時刻は全体 として
ほぼ同じになる。対流活動同様 、降水量に関して も午後 ・夕方に極大を示す地域 と、深夜 ・
早朝に極大を示す地域が見 られ た。101地点の うち57地点が13時か ら21時までの間に
極大を示し、21地点が02時か ら05時の間に極大を示 した。深夜 ・早朝の極大は、対流活
動に関して示 され たよ うに 、内陸の山岳風上地域 、盆地 ・谷状地域 と、海岸地域に見られ
る。このよ うな深夜 ・早朝の極大を示す地点は、降水量の多い地点に見 られ 、これ らの地
点では、平均的に見て午後 ・夕方の極大を示す地点の降水量の数倍の降水量がある。従っ
て、深夜 一早朝の極大を示す地点は、午後 ・夕方に極大を示す地点 よりも数は少ないが降
水量は多いために 、地域全体の 目変化への両者の寄与はほぼ同じぐらいになる。
陸上域において深夜 ・早朝に極 大となる対流活動や降雨の 日変化の重要性は、これまで
ほ とんど指摘 されていない。 しか しなが ら、本研究は 、このよ うな 日変化が ヒマラヤ 山麓
か らシロン高原 、ベ ンガル湾東岸沿い、イン ドシナ半島西岸 にかけての、南、東南アジァ
域の中で も有数な豪雨地帯全域で見 られ ることを明らかにしてきた。すなわ ち、深夜 ・早
朝に極大を持つこのよ うな対流活動、降水量はアジアモンスーンの熱 ・水循環を考える上
で、大 きなファクター となると考え られ る。従って、今後はこの よ うな対流活動、降雨の




第2章 においては、バング ラデ シュでの降雨変動を基準にして見たモ ンスーン活動の季
節内変動にっいて述べた。これ まで南アジアでの季節内変動に関す る研究は 、イン ドを中
心に行われてきてお り、活動期 ・休止期の循環場の違い、変動の周期性 、位相の伝播方向、
それ らの年 々変動に焦点が置かれてきた。本研究では、これ らのインド中心の研究をバン
グラデ シュとい うやや高緯度に位置す る別の視点か ら検討 してきた。特に、1995年1シー
ズンの季節 内変動を様々なデータか ら多角的に捕 らえることに より、季節内変動 と個々の
降雨イベ ン トとの関係にまで踏み込んで解析を行った。その結果 、季節 内変動の位相の北
進 と地形、あるいは地形に起因する局地循環 との相互作用が 、バングラデ シュの降雨現象
に重要な役割を果たしてい ることが明 らかになった。また 、降水量の多 いバ ングラデ シュ




第3章 では 、第2章 での結果を踏まえ、対流活動 と降雨の 日変化について 、バングラデ
シュを含むアジア熱帯域での特性 を気候学的な観点か ら調べた。その結果 、深夜 一早朝に
極大を示す対流活動や降雨の 日変化は、タイやベ トナム領土内の山岳風上地域でも同様に
見られ ることが 明らかになった。高い空間分解能を持つ気象衛星デー タの解析か ら、この
よ うな深夜 ・早朝の極大は、山岳風上地域だけでな く、内陸の盆地 ・谷状地域や海岸地域
に も見 られ ることがわかった。これ らの地域は、地形に起因す る局地循環が発生 しやす く、
下層風の収束が起 こりやすい場所 とい う点で共通 してい る。またこのよ うな深夜 ・早朝の
極大は 、午後 ・夕方に極大が見 られ る地域に比べて降水量の多い地域で見られ るので、結
果的に地域全体の降水量の 目変化は 、深夜 ・早朝 と午後 ・夕方に同じぐ らいの偏差をもつ
半 日周期的な変動を示 した。すなわち、地域的なエネルギー ・水循環を考える上で、深夜 ・
早朝に極大を持つ対流活動や降雨の 日変化は、考慮 され るべき重要な ファクターであるこ
とが示 された。
一般的に 、降水量が 山岳風上地域で多 くなることは、湿潤な下層モンスーンの山岳に よ
る収束及び 強制上昇 とい う観点か ら解釈 されている。本論文の結果は 、新たに 、地形 と降
水量の関係が地形に起因す る局地循環によって密接に結びついていることを強 く示唆す る
ものである。なぜな ら、地形に よる強制上昇のメカニズムだけでは降水量の 日変化は説明
できないか らである。この結果は、高い時間空間分解能(1時 間間隔、0.20×0.2。格子)を
持つ気象衛星デ ータや.複 数の国か ら得 られた1時 間もしくは3時 間降水量データを同時
に解析す ることに よって 、アジア熱帯域では初めて包括的に明らかになったことであ り、
今後の物理的、理論的研 究に対 しての萌芽的役割を持つ解析結果であ ると言える。
今後すべ き課題は、多降水量地域での局地循環を実際に検出し、降水 メカニズムを物理
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的に把握す るこ とである。この課題への第一歩 として 、筆者 らは 、典型 的な深夜 一早朝の
極大が見 られ るタイ北東部で行 われ たGAME』ropicsの観測デ ータ(降 水量デ ータ、ゾン
デ観 測データ、 ドップ ラーレーダデー タ、衛星観測データ等)を 用いて、北部 山岳地 との
間での局地循環 を検出す るための解析 を始めてい る。また、利用できる実測データの限度




Thesisの基 礎 とな っ た 論 文 は 以 下 の2篇 で あ る。
1.Intraseasonalva■iationofmonsoon㏄tivitiesassociatedwiththerainfalloverBangladesh
duringthe1995summermonsoonseason
(1995年夏 季 モ ン ス ー ン 期 の バ ン グ ラデ シ ュ で の 降 雨 に 関 連 す るモ ン ス ー ン 活 動 の
季 節 内 変 動)
」OUTπα」(ガσeop吻5¢cαJEe8eα偶ch,(平成11年7月 投 稿),掲 載 予 定
艶ruoOhsawa,ThiichiHayashi,Y掬ushiMitsuta,JunMatsumotoの共 著
2.Diurnalvariationsofconvectiveactivityandrainfa11玉ntropicalAs玉a
(アジ ア 熱 帯 域 で の 対 流 活 動 と 降 水 量 の 日変 化)





第2章 と第3章 で用いたバ ングラデシュの高層観測、地上観測データは、1995-97年に 日
本国際協力事業団(JICA)の支援の下で行われ たJapan-BangladeshJointStudyProject
の中でバングラデシュ気象局 より提供 して頂きました。また雨量計データは、岡太郎教授
(京大防災研教授)よ り提 供して頂きました。タイ、ベ トナムの地上観測データ、降水量デー
タは、1996年か ら行われているGAME-Tropics(GEWEXAsianMonsoonExperimenの
の中で 、タイ及びベ トナムの中央気象局よ り提供頂きました。マレーシアの降水量デー タ
は、同国気象局よ り松本淳助教授(東 大理学系研究科)、沖大幹助教授(東 大生産研)が
入手 したものを使わせて頂きました。また 、本論文の作図には地球流体電脳 ライブ ラリを
使わせて頂 きました。
本研究をま とめるにあたって、数多 くの方々の御指導、御協力を頂きました。故光田寧
名誉教授には 、本研究のきっかけ となった1995年のバングラデ シュへの渡航か ら博士課程
の途 中に至 るまで、研究方針や結果の検討 、論文の査読等 、時に厳 しく時に優 しく御指導
を賜 りました。木 田秀次教授には 、博士課程1年 次に指導教官 として御指導賜 りました。
研 究指導体制の過渡期で、木 田先生ご 自身 も多 くの学生を抱え、とても大変な状況であっ
たにも関わ らず 、いつ も私の研究生活についてご配慮下さり、また訪問した際には熱心に
御指導下 さいました。植 田洋匡教授には、私のわがままで博士課程2年 次 より指導教官を
引き受けて頂きました。バングラデ シュや タイへの渡航を含めて 、博士課程 中の研究活動
のあ らゆる面でお世話にな りました。常に研究内容の非常に細かい部分にまで 目を配って
コメン トして下さり、また時に深夜遅 くまで解析結果の議論にお付 き合い下 さいました。
植 田先生のいつ も前向きな思考には幾度 とな く勇気づ けられ 、ここまで研究 を進 め るこ
とがで きました。林泰一助教授にはバ ングラデ シュでの資料収集 、研究発表をは じめ、研
究生活 、投稿論文の査読まで 、修士課程か ら博士課程までの計5年 間お世話頂きました。
2度にわた るバ ングラデシュ渡航 に同行 させて頂 くことで 、他 国での資料収集 の困難 さ、
観測デー タの貴重 さを身をもって体験 させて頂きました。今 日熱帯域でのデ ータ解析を中
心とした研究を続けて来 られ たのも林先生あってのことだ と思っています。石川裕彦助教
授 には特に衛 星デ ー タの処理に 関して大変お世話にな りました。本研究では、当研 究室
で受信 した衛星データが解析の主力になっていますが 、それ らはほ とんど石川先生の作 ら
れたデー タ処理プ ログラムをべ一スに処理 されています。里村雄彦助教授は、京都大学 と
GAME-Tropicsとの仲介役 として私のGAME-TroP量csへの参加 を申請 して下 さり・私の
熱帯での研究を決定付けて下 さいました。また 、タイ滞在中や学会前の時間等に・解析 結
果に対 していつ も的確なコメン ト・ア ドバ イスを下 さいました。
学外の方々にも多くの御指導、御協力を頂きました。バングラデシュか らGAME-Tropics





研究室では、常に研究生活の支援 、温かな励 ましを頂きました。助手の堀 口光章先生に
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は、随所随所で研究 内容 に対す る的確な助言 を頂き、また研究室内の計算機環境への配慮
を頂 きました。先輩の竹見哲也 さん(現 、大阪大工学部助手)は 、学部時代 よ り5年 間、
私生活か ら研究の進 め方に至 るまで様々なア ドバ イスを下さり、理想の学生像 として常に
私の心の 中の 目標であ りました。事務の細井洵子 さん、戸田嘉子 さんは身の回 りの生活面、
事務面でのお世話をして下 さり、また常に温か く応援 して下 さいました。また研究室の後
輩の皆様には 、研 究上の相談や研究生活の面で大変お世話にな りました。
皆様 、そ して陰で研究を支えて下さった多 くの方 々に、心よ り感謝 し、厚 くお礼 申し上
げます。































































































































































Ahmed, R. and S. Karmakar, 1993: Arrival and withdrawal dates of the summer mon-
   soon in Bangladesh.  Int. J. Climatol., 13, 727-740. 
Alexander, G., R. N. Keshavamurty, U. S. De, R. Chellappa, S. K. Das and P. V. Pillai, 
   1978: Fluctuations of monsoon activity. Indian J. Met. Hydrol. Geophys., 29, 76-87. 
Asai, T., S. Ke and Y. Kodama, 1998: Diurnal variability of cloudiness over East Asia 
   and the western Pasific ocean as revealed by GMS during the warm season. J. 
   Meteor. Soc. Japan, 76, 675-684. 
Augustine, J. A., 1984: The diurnal variation of large-scale inferred rainfall over the 
   tropical Pacific ocean during August 1979. Mon. Wea. Rev., 112, 1745-1751. 
Bhattacharya, P. K. and S. G. Bhattacharyya, 1980: Diurnal variation of rainfall in the 
   upper catchments of north Bengal rivers. Mausam, 31, 51-54. 
Biswas, B., 1988: Oscillation of the eastern end of the monsoon trough. Mausam, 39, 
   263-268. 
Brier, G. W. and J. Simpson, 1969: Tropical cloudiness and rainfall related to pressure 
   and tidal variations. Quart. J. R. Met. Soc., 95, 120-147. 
Chen, T. C. and J. M. Chen, 1993: The 10-20-day mode of the 1979 Indian monsoon: 
   Its relation with the time variation of monsoon rainfall. Mon. Wea. Rev., 121, 
   2465-2482. 
Chen, S. and R. A. Houze, 1997: Diurnal variation and life-cycle of deep convective 
   systems over the tropical Pasific warm pool. Quart. J. R. Met. Soc., 123,357-388. 
Chen, T.-C. and K. Takahashi, 1995: Diurnal variation of outgoing longwave radiation 
   in the visinity of the South China sea: Effect of intraseasonal variation. Mon. Wea. 
   Rev., 123, 566-577. 
Choudhury, A. M., 1989: Bangladesh flood -1988 -study by satellite imagery. Proceedings 
                          55
   of the International Seminar on Bangladesh Floods -Regional and Global Environ-
   mental Perspectives, 1-11, Dhaka, Bangladesh, March  4-6,1989. 
Fujibe, F., 1988: Diurnal variations of precipitation and thunderstorm frequency in 
   Japan in the warm season. Pap. Meteorol. Geophys., 39, 79-94. 
 Garreaud, R. D. and J. M. Wallace, 1997: The diurnal march of convective cloudiness 
   over the Americas. Mon. Wea. Rev., 125, 3157-3171. 
Gray, W. M. and R. W. Jacobson, 1977: Diurnal variation of deep cumulus convection. 
    Mon. Wea. Rev., 105, 1171-1188. 
Hamilton, M. G., 1977: Some aspects of break and active monsoon over Southern Asia 
   during summer. Tellus., 29, 335-344. 
Harada, J., T. Oki and K. Murakami, 1998: Diurnal variation and its seasonal variation 
   of convective activity over the Indochina Peninsula region by GMS-IR data, (in 
   Japanese with English Abstract). J. Soc. Hydrol. Water Resour., 11, 371-381.
Harlar, G. C., A. M. Sud and S. D. Marathe, 1991: Diurnal variation of monsoon rainfall 
   in central India. Mausam, 42, 37-40. 
Hartmann, D. L. and M. L. Michelsen, 1989: Intraseasonal periodicities inIndian rainfall. 
   J. Atm. Sci., 46, 2838-2862. 
Hayashi, T., J. Matsumoto and T. Ohsawa, 1997: Several characteristics of rainfall in 
   bangladesh during the 1995 summer monsoon season. Proceedings of final semi-
   nar on Japan-Bangladesh Joint Study Project  (Topic2), 76-81, IFCDR, Bangladesh 
   University of Engineering and Technology. 
Horn, L. H. and R. A. Bryson, 1960: Harmonic analysis of the annual march of precipi-
   tation over the United States. Ann. Assoc. Am. Geogr., 50, 157-171. 
Houze, R. A., Jr., S. G. Geotis, F. D. Marks and A. K.  West, 1981: Winter monsoon 
   convection i the vicinity of north Borneo. Part I: Structure and time variation of 
   the clouds and precipitation. Mon. Wea. Rev., 108, 1595-1614. 
Hussain, M. A. and N. Sultana, 1996: Rainfall distribution over Bangladesh stations 
   during the monsoon months in the absence of depressions and cyclonicstorms. 
   Mausam, 47, 339-348. 
Janowiak, J. E., P. A. Arkin and M. Morrissey, 1994: An examination of the diurnal 
   cycle in oceanic tropical rainfall using satellite and In situ data. Mon. Wea. Rev., 
   122, 2296-2311. 
Johnson, R. H. and R. A. Houze, Jr., 1987: A review of recent research on the east Asian 
                          56
   summer monsoon in China. C. P. Chang and T. N. Krishnamurti, Eds., Monsoon 
   Meteorology, Oxford University Press, 60-92. 
Karmakar, S. and A. Khatun, 1996: A statistical study on the highest 24 hours monsoon 
   rainfall in bangladesh. Proceedings of the seminar on predictability of monsoonal rain 
   and flooding, 10-25, Bangladesh Meteorological Department. 
Kripalani, R. H., S. V Singh, N. Panchawagh and M.  Brikshavana, 1995: Variability of 
   the summer monsoon rainfall over Thailand -Comparison with features over India. 
 Int. J. Climatol., 15, 657-672. 
Krishnamurti, T. N. and P. Ardanuy, 1980: The 10 to 20 day westward propagating 
   mode and breaks in the monsoons. Tellus., 32, 15-26. 
Krishnamurti, T. N. and H. N. Bhalme, 1976: Oscilations of a monsoon system. Part I. 
   Observational aspects. J. Atm. Sci., 33, 1937-1954. 
Laing, A. G. and J. M. Fritsch, 1993: Mesoscale Convective Complexes over the Indian 
   Monsoon Region. J. Climate., 6, 911-919. 
Madden, R. A. and P. R. Julian, 1994: Observations of the 40-50-day tropical oscillation 
    -A review. Mon. Wea. Rev., 122, 814-837. 
Matsumoto, J., 1988: Synoptic features of heavy monsoon rainfall in 1987 related to 
   severe flood in Bangladesh. Bull. Dept. Geogr. Univ. Tokyo, 20, 43-56. 
Matsumoto, J., M. R. Rahman, T. Hayashi and N. Monji, 1996: Rainfall distribution 
   over the Indian subcontinent during the 1987 and 1988 severe floods in Bangladesh. 
   Bull. Dept. Geogr. Univ. Tokyo, 28, 25-44. 
Meisner, B. N. and P. A. Arkin, 1987: Spatial and annual variations in the diurnal cycle 
   of large-scale tropical convective cloudiness and precipitation. Mon. Wea. Rev.,115, 
   2009-2032. 
Minnis, P. and E. F. Harrison, 1984: Diurnal variability of regional cloud and clear-
   sky radiative parameters derived from GOES Data. Part II: November 1978cloud 
   distributions J. Appl. Meteor., 23, 1012-1031. 
Murakami, M., 1976: Analysis of summer monsoon fluctuations over India. J. Meteor. 
    Soc. Japan, 54, 15-31. 
 Murakami, M., 1983: Analysis of the deep convective activity over the western Pacific 
   and Southeast Asia. J. Meteor. Soc. Japan, 61, 60-75. 
 Murakami, T., 1976: Cloudiness fluctuations during the summer monsoon. J. Meteor. 
   Soc. Japan, 54, 175-181. 
Negri, A. J., R. F. Adler, R. A. Maddox, K. W. Howard and P. R. Keehn, 1993: A 
                          57
   regional rainfall climatology over Mexico and the southwest United States derived 
   from passive microwave and geosynchronous infrared data. J. Climate., 6, 2144-
   2161. 
Nieuwolt, S., 1968: Diurnal rainfall variation in Malaysia. Ann. Assoc. Am. Geogr., 58, 
   313-326. 
Nitta, T. and S. Sekine, 1994: Diurnal variation of convective activity over the tropical 
   western Pacific. J. Meteor. Soc. Japan, 72, 627-641. 
Ohsawa, T., H. Ueda and A. Watanabe, 1999: Climatological features of convective 
   activity and rainfall over thailand during the summer monsoon season.Enhanced 
   Rawinsonde Observation for GAME-Tropics  IOP in 1998, GAME-Tropics Publica-
   tion No.5, CCSR, Univ. of Tokyo, 310-319. 
Ohsawa, T., T. Hayashi,  and  Y. Mitsuta, 1997a: Characteristics of rainfall in bangladesh 
   during summer monsoon season. Proceedings of International Conference on Large 
   Scale Water Resources Development in Developing Countries, MM31—MM38. 
Ohsawa, T., T. Hayashi, T. Oka, Y. Mitsuta, M. Salehin and M. F. Qayyum, 1997b: 
   Relations between meso-scale disturbances and heavy rainfall in bangladesh dur-
   ing the 1995 summer monsoon season. Proceedings of International Symposium on 
   Natural Disaster Prediction and Mitigation, 433-438. 
Oki, T. and K. Musiake, 1994: Seasonal change of the diurnal cycle of precipitation over 
   Japan and Malaysia. J. Appl. Meteor., 33, 1445-1463. 
Pant, G. B. and K. Rupa Kumar, 1997: Climate of South Asia. John Wiley & Sons, 
 320pp. 
Prasad, B., 1970: Diurnal variation of rainfall in India. Indian J. Met. Geophys., 21, 
   443-450. 
Prasad, B., 1974: Diurnal variation of rainfall in Brahmaputra valley. Indian J. Met. 
   Geophys., 25, 245-250. 
Ramage, C. S., 1964: Diurnal variation of summer ainfall of Malaya. J. Tropical Geog-
   raphy, 19, 62-68. 
Ramage, C. R., 1971: Monsoon Meteorology. Academic Press, 296pp. 
Rao, Y. P., 1976: Southwest Monsoon. India Meteorological Department, 366pp. 
Riley, G. T., M. G. Landin and L. F. Bosart, 1987: The diurnal variability of precipitation 
   across the central Rockies and adjacent Great Plains. Mon. Wea. Rev., 115,  1161-
   1172. 
Salehin, M., A.  Hague and J. U. Chowdhury, 1998: Investigation of issues related to 
                          58
   ties and tsunami during 1998 flood. Performance evaluation ofFCD/FCDI projects 
   during 1998 flood, IFCDR, Bangladesh University of Engineering and Technology. 
Sikka, D. R. and S. Gadgil, 1980: On the maximum cloud zone and the ITCZ over Indian 
   latitudes during the Southeast Monsoon. Mon. Wea. Rev., 108, 1840-1853. 
Sui, C. H., K. M.  Lau, Y. N. Takayabu and D. A. Short, 1997: Diurnal variations 
   in tropical oceanic umulus convection during TOGA COARE. J.  Atm.Sci., 54, 
   639-655. 
Tao, S. and L. Chen, 1987: A review of recent research on the east Asian summer mon-
   soon in China. C. P. Chang and T. N. Krishnamurti, Eds., Monsoon Meteorology, 
   Oxford University Press, 60-92. 
Tao, W. T., S. Lang,  J. Simpson, C. H. Sui, B. Ferrier and M. D. Chou, 1996: Mecha-
   nisms of cloud-radiation i teraction i the tropics and midlatitudes J. Atm. Sci., 
   53, 2624-2651. 
Tokuno, M. and K. Tsuchiya, 1994: Classification of cloud types based on data of 
   multiple satellite sensors. Adv. Space Res., 14, (3)199-(3)206. 
Wallace, J. M., 1975: Diurnal variations in precipitation and thunderstorm frequency 
   over the conterminous United States. Mon. Wea. Rev., 103, 406-419. 
Webster, P. J., 1987: The variable and Interactive Monsoon. J. S. Fein and P. L. 
   Stephens, Ed., Monsoons, John Wiley & Suns. 
Yasunari, T., 1979: Cloudiness fluctuations associated with the Northern hemisphere 
    summer monsoon. J. Meteor. Soc. Japan, 57, 227-242. 
Yasunari, T., 1981: Structure of an Indian summer monsoon system with around 40-day 
   period. J. Meteor. Soc. Japan, 59, 336-354.
吉 野正敏,1973:モンス ー ンア ジア の気候 学 的研 究.吉 野正敏(編),モ ン スー ンア ジア の
水 資源,古 今 書 院,7-27.
59
